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СТРУКТУРНОЕ СОСТОЯНИЕ КАЛИЕВЫХ ПОЛЕВЫХ 
ШПАТОВ КРИСТАЛЛИЧЕСКОГО ФУНДАМЕНТА ЭСТОНИИ 
Т. Кууспалу, Ю. Кире 
Целью этой статьи является обобщение накопившихся к 
настоящему времени рентгенографических и оптических данных 
по калиевым полевым шпатам кристаллических пород фундамента 
Эстонии. Основой для этого является 246 определений степени 
рентгеновской триклинности (А) и 514 определений угла оп­
тических осей (2У), а также      - и микроскопические на­
блюдения большого количества образцов. 
Изучение калишпатов началось еще в 1966 г. Из-за мно­
гих обстоятельств исследование проводилось не по единому 
плану; в результате многие образцы калишпатов изучены толь­
ко рентгенографически, другие - только оптически. В работе 
использованы коллекции работников как кафедры геологии ТУ , 
так и ПГО "Эстонгеология". Все рентгеновские определения 
проводились при минералогическом кабинете кафедры геологии 
Тартуского университета. Основная часть определенй 2Vпрово­
дилась 
Т. Кууспалу, кроме того, использованы оптические 
измерения (61 шт, из скв. Йыхви I и Йыхви II), произведен­
ные X. Коппелмаа и X. Перенс. 
Методика 
Степень рентгеновской триклинности определялась ме­
тодом рентгеновского дифрактометра до расщеплению пиков 
(131) и (131), согласно методике, предложенной Ю.Р. Гольд-
смитом и Ф. Лавесом /Марфунин, 1962/. Пробы выбирались из 
породы на глаз или под бинокуляром. Препараты изготовлялись 
преимущественно на невращающихся стеклянных подложках 
с бу­
мажными краями /Утсал, 1971/. Технические условия съемки: 
установка УРС-ЬО ИМ, медное излучение, скорость счетчика -
0,5 в минуту . Дифрактограммы снимались в области 29 от 
20° до 32е. 
Были предприняты попытки оценить содержание альбитово-
3 
го компонента в твердом растворе по положению отраже­
ния (201) калишпата с использованием внутреннего эталона 
(кварц). Как данные местоположения пика (201) калишпата, 
так и расстояние пиков (201) калишпата и пертитового альби­
та показали, что даже самые моноклинные из изученных образ­
цов представляют собой распавшиеся твердые растворы - 
   ­
  - и криптопертиты с сравнительно чистыми крайними фаза­
ми. 
Чтобы повысить достоверность определения степени три­
клинности А, область 26 от 29 до 32 снималась трижды. 
Точность значенийД, по-видимому, не превышает ± 0,05. Она 
заметно снижается при малых Д ( А ^0,5). Примеры интере­
сующих нас участков дифрактограмм и их интерпретация приве­








Рис. I. Примеры дифрактограмм 
в области отражений 
/131/-/131/ из образ­
цов с различной три-
клинностыо. 
-| X А*0,99 : C-2T-I-2 
I I 
зо' гг гесиКа 
26 = 29-30,5 вместо одного (131) или двух (131) и (131) 
пиков появились три более или менее четко выраженных пика, 
образец интерпретировался как смесь нескольких отличных 
рентгеновской триклинностью фаз калиевого шпата. 
Угол оптических осей 2Укалишпатов измерялся на федо­
ровском столике ортоскопически по выходу двух осей в обыч­
ных петрографических шлифах. Положение каждой оси фиксиро­
валось трижды; кроме того, по мере возможности, 2V измерял­
ся в нескольких зернах. Практическая точность составляет 
1-2°. Она несколько снижается в сторону малых углов 2V 
вследствие неточного установления индикатрисы и в сторону 
больших углов, которые преимущественно характерны решетча­
тым разностям микроклинового калишпата. 
Использованный материал 
Образцы калиевых полевых шпатов отобраны преимущест­
венно из керна глубоких буровых скважин территории Эстонии 
(50 скважин), в меньшей мере - с обнажений островов Финско­
го залива, с о.Суурсаар и о. Суур Тютарсаар (рис. 2). 
BIG. 2. Схема расположения изученных буровых скважин и 
обнажений. I - скважины и обнажения, для которых име­
ются определения калишпата: а - только угла оптичес­
ких осей 2 V , б - 2V и степени рентгеновской три­
клинности Д , в - толькоД; объяснение символов 
скважин приведено в табл. I и II; 2 - массивы постки­
нематических гранитов; 3 - область гранулитовой фа­
ции метаморфизма; 4 - (незаштрихованное) область ам-
фибожтовои фации метаморфизма. 
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Таблица I 
Данные рентгеновской триклинности А и угла оптических осей 2У 













I 2 3 4 5 6 
I Породы поля амфиболитовой фации метаморфизма 
1. ФШ-1 








































83, 83, 84 
82,84, 85 
84, 84, 85, 86 
82, 83, 84, 84 
75, 78 
85, 86 
81, 84, 87 
86 


























Гранат-кордиеритовый гнейс 0 
Пегматит 
































68, 69, 69 
69, 70, 72 
68, 69 
62, 62, 63 
54, 56, 57 
63, 64, 65, 65 
56, 56, 58 
75, 78, 79 
64 















592.1 Мигматизированный биоти- 0,29 
товый гнейс 
599,0 Гранатсодержащий мигмати- 0 
зированный биотитовый гнейс 
606.2 - я - 0,20 
454.2 Мигматизированный гилер- 0 
стеновый гнейс 
562,8 Гиперстенсодержащий гранит 0-0,20 
550,6 - * - 0-0,41 
518,6 - " - 0 ... ... -
633,0 Пегматоидный гранит 0 (дифф.) 54, 64, 64 
638.3 Гранит 0 61, 74 
646.2 Пегматоидный гранит 0 74, 74 
487.3 Гиперстенсодержащий гранит 0 (дифф.) 72 
III Посткинематические калиевые граяиты и граниты рапакиви 
82, 85, 85 
71, 71, 73 , 74, 75 , 83 
74 
62, 63, 65 
68, 69 
67, 69, 70 














































































65 (осн. масса) 
+ Перифер. часть фенокристалла 
++
Центр. часть " 
Изученные скважины размещены почти по всей площади 
Эстонской ССР (рис. 2). Охвачены поля амфиболитовой и гра-
нулитовой фаций метаморфизма. Представлены все выделяемые 
в настоящее время структурные зоны и толщи. Среди образцов 
имеются представители главных содержащих калиевый полевой 
шпат разновидностей кристаллических пород фундамента Эсто­
нии. Перечислим их с указанием важнейших скважин, в кото­
рых они изучены. Инфракрустальные образования: I. постки­
нематические калиевые граниты и граниты рапакиви (скважи­
ны см. на табл. I, II и III и рис. 2); 2. остальные гра-
нитоиды; они разнообразны по структуре и текстуре, являют­
ся изофациальными или субизофациальными с окружающими 
метаморфитами и относятся главным образом к позднекинема-
тическим мигматитоо бразующим гранитам*; граниты изучены в 
большинстве разрезов супракрустальных толщ (табл. I—III, 
рис. 2); 3. прочие инфракрустальные породы, как гнейсо-
граниты (скв. Кестла 248, Лаанеметса Л70), кварцевые дио­
риты (скв. Абья 92), мигматизированные кварцевые диориты 
(скв. Ласнамяэ 60) и мигматизированные габбронориты (скв. 
Тапа). Супракрустальные образования: I, гранитогнейсы 
(скв. Сели $111, Кийу ФП4, Арэ 171); 2. биотит-полевошпа­
товые гнейсы лептитового типа (скв. Кейла 117, Вока 315, 
Хяядемеэсте 172, Кохила, Выхма); 3, биотитовые гнейсы 
(скв. Таллинн PI6, Пиллапалу Ф107, Ульясте 48п, Ягала 
И0А, Кабала, Ристикюла 174, Печоры 330); 4. биотит-амфи-
боловые гнейсы (скв. Выхма, Кохила); 5. амфибол-двупиро-
ксеновые гнейсы (скв. Тоотси 175, Салисте 173, Вильянди 
91); 6. высокоглиноземистые гнейсы (скв. Ульясте 47п, 
Ряятсма 313, Ягала 110^, Кынну 300, Иыхви II); 7. магнети-
товые кварциты (скв. Йыхви I, Йыхви II). 
Различные типы пород изучены с различной степенью де­
тальности, и, что особенно существенно, различные по раз­
меру зерна породы - различными методами. Так, например, 
рентгеновская триклинность определена и характеризует в 
основном средне- и крупнозернистые породы, в первую оче­
редь гранитоиды (табл. II). Определения для гнейсов со-
*К ним в данной работе отнесены автономные обосо­
бления гранитного состава, в то время как порфиробла-
стические мигматиты рассмотрены в составе гнейсов и миг-
матизированных гнейсов. 
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Данные рентгеновской триклинности д кристаллических пород фундамента Эстонии 
Пор. Название, номер и Кол-во Интервал 
























I Породы поля ам$иболитовой 
Прангли 5А I 0,96 
Таллин PI6 I О 
Кейла 117 6 0,52-0.97 
Ласнамяэ 60 I 0,49 

























25. о.Суурсаар С 
26. ^1ыхви I Л1„ 
27. лыхви II ИИ 
28. Йыхви Ф1 
29. Вока 315 
30. Тюрсамяэ Ф7 
31. Кынну 300 
32. Тоотси 175 
33. Арэ 171 
34. Селисте 173 
35. Пярну ГШ 
36. Ристикша 174 
37. Хяядемеэсте: 172 
38. Вильянди 91 
39. Абья 92 
40. Каагвере KI 
41. Отепя 02 















































0,96; 0,85; 0,97 
1,00 



























0; 0,30; 0; О 
О 
0; 0; 0; 
0,59; О 
0,29: 0; 0,20; О 


















































1,00; 1,00; 0,95; 0,96; 





































0,94; 0,99; 0,89; 




0,95; 0,95; 0,79; 
1,00 0,99; 0,81; 
0,97; 0,95; 0,88; 
0,89; 0,89; 0,79; 
0,85 
0,49; 0,59; 0,94; 
0,69; 1*00; 1,00; 




0; 0,56; О 




0; 0,41; 0; 0,20; 0+0,36; О 
0; 5,20; О 
0,94; 0 0,49 
0; 0,87 
0 ; 0 ;  0 ;  
0,97 
0,94 
III Посткинематические калиевые граниты и граниты рапакиви 
44. Найссаар 120 
45. Цурасте 115 
46. Таллин Р22 
47. Эреда Э19 
48. Ваймыйза 302 
49. Киншссепп СГ2 












0; 0+0,48; 0; 0,89 
0,73; 0+0,64; 0,58 
0,20 
0,94; 0,66; 0,94; 0,99; 0,34+0.06; 0.86: о.эо, o.eij 
0,90; 0,96; 0,68; 0,94; 
О 88 0 90; 0,93; 0,91; 
О 94 0 95 0,82; 0,88 
0,66; 0,80; 0,90; 0,91; 
0,83; 0,76; 
О 53+I.Õ0: 0.57+1,00 
О 40; 0,20; 0,39; О 
Примечания: I. Значения А приведены в порядке глубины отбора образцов. 
2. Двойные значения (например 0 + 0,77) обозначают смесь различных фаз 
при преобладании первого. 
Данные угла оптических осей 2У калжшата кристаллических пород Эстонии 
Таблица Iii 
Пор. Название, номер 











гнейсы и мигматизированные гнейсы гранитоиды 
9. Йыхви I Й 
1 Породы поля 
амфиболитовой фг щю I метаморфизме 
I. 























































Нг; HU, 81 84. 



















70; ьи, bü; bb,  69. 
3. 


















83; 65, 68; 64, 66 §9; Ь4, ЬУ. УУ; 













































Выхма В 9 16 65 до 87 71, 85, 87; 66; 79, 80, ö4; 84; 71; 
dxi. 
5. 
Ульясте 45П 2 8 82 до 86 
6. 
Ульясте 46П 2 4 75 до 86 
7. 
Ульясте 47П 3 5 74 до 87 74; 77; 81, 84, 87. 
8. 
Ульясте 48П I 3 79 до 87 79, 84, 87. 
II Породы поля гранулитовой фации метаморфизм 
19 52 52 до 87 60. 63: 68. 72. 73. 81: 60: 57. 75. 
80: 60. bb! Ь9;' bv! 79: 60. 81! 83. 
Ы: 63! 84! 85! 87: bv! УЬ: У?! bu! 
Б2: ЪХ. bö! bu! Ь2. Ь4:76. 85. 87: 
64! 68 . 70. 70 . 72 : 54; ЬЬ," 5ŠI 







82, 86, 87. 
71, 73; 63, 73, 76; 70, 71, 72; 62 
68; 64, 
Ь7^  78; Ь4, 69, 69, 70, 75 
til. 82, 83; 
ЬУ. 7U, Hi; 84; bb. Ь7 
ЬУ, 71, 
ни, ни, til! 







72: :72, 76, 77; 74, 74t 74 7Ь, "75 
78 76, 78, 79; 81, 82; 68, 73, 76 
71 j 80, 81; 67; 81, 71, 
уз! 79 
7b; Ь4, 
ьь; 66; 62, Ь4; Ь2, 63, ЬЬ 
69, 72, 76; 
86: 65. 71. 74; 84, 87. 
84/84, 85, 86; 88, 83, 84, 84. 
75, 78; 85, 86; 
82 83, 87; 79, 80, 83; 58, 60. 
продолжение табл. III 
I 2 3 4 5 6 7 
ю. 
Йыхви II ЙИ 8 9 53 ДО 83 82; 72,. 82 ; 83; 70; 74; 56; 53. 83. 
II. Вока 315 4 10 53 ДО 83 58. 63, 66 , 70 , 72; 82, 82, 83. 53; 72 
12. Тоотси 175 I 3 62 до 65 62, 63, 65 
13. 
Арэ 171 4 II 62 до 72 68, 
63. 
69, 69 ; 69, 70, 72; 62, 62, 68, 69. 
14. Селисте 173 3 5 64 
ДО 
85 75, 78, 79 ; 64. 85. 
15. Пярну ГШ 4 II 63 до 70 64, 
68, 
65, 66; 63, 64, 67; 
69. 
16. 
Рйстикша 174 3 10 71 до 85 82, 85, 85 ; 71, 71, 73, 74, 75, 
17. Хяядемеэете 172 16 57 
70; 
48 до 69 
ьз: ' 
18. 
Каагвере KI I I 72 72 
19. 
Отепя 02 3 7 54 до 74 54, 64, 64; 61, 74; 74, 74. 
III Посткинематические 
калиевые граниты и граниты рапакиви 
20. Найссаар 120 5 II 65 до 86 75, 
86. 
75, 78; 67, 68; 66, 73, 79; 65, 65; 
21. Мурасте 115 3 15 65 до 87 65, 68, 71, 75, 78, 88; 80, 81; 68. 71. 
УУ, öl, tib, »7: 
22. 







65 до 84 

















83; 81, 84; 
25. 
Кингиссепп СГ2 2 3 79 до 82 79, 81, 82; 
26. Рухну 500 I 4 56 до 65 56, 58, 61, 65. 
Примечания: I. Значения 2У приведены в порядке глубины отбора шлифов; определения, разделенные запятой, принадлежат 
одному шлифу. 
2. Подчеркнуты шлифы, в которых устанавливаются значительные (>7 ) колебания 27. 
ставляют только 17% от общего количества определений; это 
обусловлено трудоемкостью отбора мономинеральной фракции 
калишпата из мелкозернистой породы. И наоборот, измерения 
2V произведены преимущественно (62%) в мелко- и средне-
зернистых гнейсах (табл. III), в которых легче отыскать 
подходящее для измерения сечение. Наиболее полно и равно­
мерно исследованы посткинематические граниты и граниты 
рапакиви и магматитообразующие граниты. 
Из-за указанных особенностей подробная характеристика 
калиевого полевого шпата всех пород не представляется воз­
можной. Авторы ограничились статистическим сопоставлением 
свойств калишпата на уровне более общих групп пород: пост-
кинематических гранитов и остальных кристаллических пород, 
кристаллических пород амфиболитовой и гранулитовой фаций 
метаморфизма, гнейсов и гранитоидов и т.д. 
Результаты статистического сопоставления 
Результаты определений сведены в таблицах I, II и III и 
на рис. 3, 4 и 5. Основные закономерности, прослеживаемые 
на них, сводятся к следующему. 
Среди 46 образцов, для которых определены и Д, и 2 V 
(табл. I, рис. 3), представлены почти все структурно-опти­
ческие типы калишпата. Чаще других встречаются рентгеновски 
существенно моноклинные и 
триклинные разности - высокие и 
промежуточные ортоклазы и соответственно крипторешетчатые 
и максимальные микроклины, по терминологии A.C. Марфунина 
/1962/. Первые свойственны гнейсам и гранитам поля гранули-
тового метаморфизма, вторые - гнейсам и гранитам амфиболи-
товой фации. Посткинематические граниты характенизуются ва­
рьирующими структурно-оптическими типами, причем отмечает­
ся некоторая специализация по отдельным массивам. Более де­
тальный анализ упорядоченности K-фазы щелочных полевых 
шпатов из массивов посткинематических калиевых гранитов 
Эстонии проведен в работе Ю. Кирса /1966/, откуда следу­
ет, что статистически наименее упорядоченными (с фазами 
высоко-промежуточного ортоклаза и промежуточного микроклина 
являются калишпаты из Найссаарского, а наиболее упорядочен­
ными (с фазами, близкими к максимальноиу микроклину) кали­
шпаты из Эредаского массивов. Калишпаты из Мярьямааского и 
Неэмеского массивов являются преимущественно промежуточными 
микроклинами, часто близкими к максимальному микроклину. 
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Калишпаты из гранит-порфиров Рижского плутона рапакиви име­
ют, по немногочисленным данным (табл. I, II, III), струк­
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Рис. 3. Диаграмма Д - 2V для калиевых полевых шпатов 
фундамента Эстонии. I - гнейсы и мигматизиро-
ванные гнейсы амфиболитовой фации метаморфиз­
ма; 2 - граниты поля амфиболитовой фации; 3 -
гнейсы и мигматизированные гнейсы гранулитовой 
фации; 4 - граниты поля гранулитовой фации; 
5 - посткинематические граниты. 
При прослеживании закономерности поведения на боль­
шем количестве образцов ( =246) (табл. II, рис. 4) выяв­
ляется, что в изученном наборе образцов четко преобладают 
высокотриклинные калишпаты; второй, меньший максимум обра­
зуют моноклинные калишпаты. Калиевые полевые шпаты проме­
жуточной триклинности сравнительно мало распространены 
(рис. 4, А). Такую же общую характеристику дают калишпаты 
взятых отдельно посткинематических гранитов (рис. 4, Б). 
Распределение моноклинных и триклинных калишпатов в 
кристаллических породах гранулитового и амфиболового полей 
резко различается (рис. 4, В): первые характерны почти 
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Рис. 4. Распределение значений А: 
А - во всей совокупности изученных пород; Б - в пост­
кинематических гранитах; В - в кристаллических породах 
полей амфиболитовой и гранулитовой фации метаморфизма 
(без гранитов рапакиви); Г - в гнейсах и гранитоидах 
амфиболитовой фации; Д - в гнейсах и гранитоидах гра­
нулитовой фации. 
исключительно для кристаллических пород гранулитовой фации, 
вторые для кристаллических пород амфиболитовой фации. Срав­
нение калишпата гнейсов и 
мигматитообразующих гранитов (т.а 
без посткинематичес ких гранитов как амфиболитового, так и 
гранулитового полей (рис. 4, Г и Д) показывает, что в обоих 
случаях кривые встречаемости близки, но гнейсы обладают 
несколько более моноклинным каяишпатом по сравнению с гра­
нитами. 
Рис. 5 и табл. III дают представление о распределении 
значений 2V, которое является прямой мерой степени Al/si 
упорядочения структуры /Марфунин, 1962, Stewart^ 1975/. В 
2* 
II 
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Рис. 5. Распределение значений 2V; 
А - во всей совокупности изученных пород; Б - в пост­
кинематических гранитах; В - в кристаллических поро­
дах полей амфиболитовой и гранулитовой фации метамор­
физма; Г - в отдельных детально изученных скважинах; 
Д - в гнейсах и гранитоидах поля гранулитовой фации; 
Е - то же для поля амфиболитовой фации; Ж - то же для 
детально изученных скважин. 
распределении значений 2V наблюдаются закономерности, 
принципиально аналогичные закономерностям в распределении 
Л . Во-первых, статистически калипшат амфиболитовой фации 
значительно более упорядочен, чем калишлат гранулитовой 
фации. Это выражается как в различии максимумов 2V кали­
шпатов гранулитовой и амфиболитовой фаций, так и в сущест­
венном (10 ) различии минимальных значений 2V этих фаций 
(рис. 5, В). На рис. 5, Г приведены кривые встречаемости 
2 V четырех детально изученных и наиболее контрастных (по 
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2 V) разрезов. Они демонстрируют то же самое, но, кроме то­
го, и индивидуальность этих разрезов. Исключительной упоря­
доченностью калишпата выделяется скв. Сеж ФШ, в которой 
породы представлены мигматизированными биотитовыми гнейса­
ми типа гранито-гнейса. Во-вторых, также (весьма четко) вы­
является смещение максимумов кривых и минимальных значений 
2V между гнейсами и гранитоидами обеих фаций (рис. 5, Д и 
Е), как и в случае отдельных разрезов (рис. 5, Ж). Это по­
казывает, что калишпат гранитоидов несколько более упорядо­
чен по сравнению с вмещающими их гнейсами. 
При всех указанных закономерностях нужно отметить ва­
риации А и 2V калишпата. Колебания наблюдаются на разных 
уровнях: в пределах выделяемых групп пород, в пределах от­
дельного разреза, в пределах одного типа породы одного 
разреза (табл. II и III, рис. 4 и 5), а для 2V - и в пре­
делах шлифа) (табл. III), зерна и двойника. Есж колебания 
2 V калишпата в пределах шжфа обычны и отмечаются как в 
гнейсах, так и в гранитоидах, то колебания его в пределах 
зерна встречаются реже и свойственны гранитоидам, как позд-
не-, 
так и посткинематическим. В одних случаях (некоторые 
посткинематические граниты) колебания- 2V и А подчиняются 
хорошо выраженной кристаллографической зональности /Куус­
палу, 1975/, в других случаях (позднекинематические граниты 
скв. Ягала ФИО'*', а также посткинематические граниты) уча­
стки с различным 2 V образуют неправильные пятна в кри­
сталле. Заметное различие (7-11°) 2 V соседних индивидов 
микроклинового двойника зарегистрировано для трех шжфов 
из гранитов скв. Кохила. 
Микроскопические наблюдения 
Микроскопические наблюдения подразделяются на оптически 
гомогенные и микропертитовые. Судя по рентгенографическим 
данным, упомянутым ранее, и минимальным значениям 2V 
(-48° и выше), оптически гомогенный калишпат представлен 
криптопертитом. 
Криптолертитовый калишпат встречается довольно редко и 
главным образом в гнейсах гранулитовой фации, а как исклю­
чение также в гнейсах амфибожтовой фации метаморфизма. 
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Микроскопически это одаородный стекловидный калишпат с от­
носительно малым углом оптических осей порядка от -48 до 
-60°. Микропертитовые разновидности калишпата на основе 
морфологии 
пертитовых вростков можно классифицировать как 
веретенообразный, жилковатый, плетенчатый и пятнистый ми-
кропертиты. В веретенообразном микропертите пертитовые вро-
стки имеют форму мельчайших веретен, капель или линз; они 
распределены равномерно по всему зерну, за исключением уз­
кого внешнего края, который обычно лишен пертитовых врост­
ков. Веретенообразный тип микропертита очень характерен для 
пород гранулитовой фации метаморфизма. Жилковатый и пле­
тенчатый пертиты широко распространены в гнейсах и грани­
тах амфиболитовой фации метаморфизма. Пятнистые пертиты 
свойственны главным образом посткинематическим гранитам. 
Кроме того, в редких случаях попадается мезопертит; он 
наблюдается в скв. Ваки 67п в обогащенных кальцием гнейсах. 
Указанная выше приуроченность типов пертита к опреде­
ленным группам пород является общей тенденцией, из которой 
имеются исключения. На самом деле криптопертит, веретенооб­
разный, жилковатый и плетенчатый микропертита образуют меж­
ду собой постепенные переходы и могут наблюдаться совмест­
но, в одном разрезе (например , скв. Кохила). 
Микроскопические наблюдения показывают, что характер 
пертита, микроскопическое двойникование и 2V калишпата 
взаимосвязаны. Соотношение двойникования и 2V калишпата по­
дробнее изучено на примере скв. Кохила, Хкядемеэсте 172 и 
Сели ИЦ. Здесь калишпат при 2V = 48-68° имеет в скре­
щенных николях нерешетчатое строение, при 2V = 65-74° - не-
яснорешетчатое строение (участками появляется решетка), при 
2V = 71-83° - весьма четко решетчатое (решетка имеется, но 
она несовершенна) и при 2V = 77-84° - четкорешетчатое 
строение. Следовательно, с увеличением 2 V (с Ai/si упоря­
дочением структуры) происходит усовершенствование и укруп­
нение микроскопических двойников. Параллельно идет смена 
типа пертита: от криптопертитового через веретенообразный и 
жилковатый 
в плетенчатый пертит. 
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Обсуждение 
Суммируя данные о распространении разных типов кали-
пшата, нужно подчеркнуть следующие главные выводы. 
Во-первых, породы гранулитовой и амфиболитовой фации 
заметно отличаются характером калишпата. Лучше это отличие 
проявляется в распределении Д , относящемуся к более 
крупнозернистому материалу, менее четко - в 2 V, характери­
зующем более мелкозернистый материал. Калишпат гранулито­
вой фации представлен почти исключительно ортоклазом, в то 
время как калишпат амфиболитовой фации преимущественно 
представлен микроклином, иногда и ортоклазом. 
Во-вторых, тип калишпата в позднекинематических мигма-
титобразующих гранитоидах близок к калишпату вмещающих 
гнейсов и зависит от фациальной принадлежности последних. В 
поле гранулитовой фации это преимущественно ортоклаз, хотя 
иногда присутствуют также фазы микроклина; в поле амфиболи­
товой фации отчетливо преобладает микроклиновый калишпат. 
В то же время, сравнивая между собой гнейсы и граниты одной 
фации, следует отметить смещение степени триклинности и 
упорядоченности калишпата в сторону гранитоидов. Иными сло­
вами, граниты в целом обладают несколько более упорядочен­
ным калишпатом по сравнению с гнейсами. Вне зависимости от 
того, как интерпретировать процесс упорядочения, сходство 
свойств калишпата гнейсов и мигматизирующих их гранитов 
можно, по-видимому, принять как еще одно подтверждение 
(кроме других минералогических признаков) изофациальности, 
или, точнее, субизофациальности гранитов с вмещающими их 
гнейсами. 
В-третьих, тип калишпата посткинематических калиевых 
гранитов и рапакиви варьирует. Эти вариации не обнаруживают 
прямой связи с 
типом калишпата вмещающих толщ: Найссаарский 
массив с наиболее моноклинным калишпатом приурочен к тол­
щам амфиболитовой фации метаморфизма. Наоборот, отмечается 
некоторая специализация по массивам /Кире, 1986/. 
В-четвертых, на фоне общих закономерностей устанавли­
ваются существенные колебания Д и 2 V, наблюдающиеся на 
разных уровнях, начиная с выделяемых групп пород и кончая 
отдельными зернами. 
Полученные данные по распределению типов калишпата меж­
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ду породами амфиболитовой и гранулитовой фации хорошо согла­
суются с результатами исследований по другим районам. 
Так, преимущественное развитие ортоклаза в породах грану­
литовой фации и микроклина в породах амфиболитовой фации 
отмечалось уже давно в работах скандинавской школы /Марфу-
нин, 1962; Budding, 1968/. Последующие исследования, в 
общем подтверждая эту закономерность, показали, что в гней­
сах амфиболитовой фации наряду с высокотриклинным микрокли­
ном встречаются и промежуточные и моноклинные 
(ортоклазо-
вые) калишпаты /Седова, 1972/. По данным И.О. Седовой 
/1972/, наблюдается некоторое отличие калишпата в породах 
амфиболитовой £ации низкого и умеренного давлений: в пер­
вых встречается микроклин, во вторых - близкий к ортоклазу 
калишпат. 
При объяснении такого распределения главным фактором 
ортоклаз-микроклинового превращения обычно считается темпе­
ратура. Это предположение основывается на экспериментах 
Ю.Р. Гольдсмита и Ф. Лавеса /1956/, Р. Мартина /1974/, Э.Э. 
Сендерова, Т.М. Яськина /1976/ и других, доказывавших пере­
ход природного микроклина в моноклинный калиевый полевой 
шпат при обжиге в присутствии воды при температурах около 
500°С. Предложены несколько диаграмм фазового равновесия 
санидин-микроклин /см. Кире, 1981; Parsons, Brown, 1984 /. 
В настоящее время являются общепринятыми взгляды Ф. Лавеса 
/1956/ на природу ортоклаза как тонко сбалансированного 
сдвойникованного доменного состояния триклинных элементар­
ных ячеек в структуре калишпата, которое возникло в усло­
виях моноклинно-триклинной инверсии. Соотношение фаз орто­
клаза и микроклина (проблема т.н. "равновесного" поля орто­
клаза) определяется условиями развития структурного двой-
никования и роста доменов триклинных элементарных ячеек. 
Большую роль играет здесь соотношение скорости перекри­
сталлизации и охлаждения. При быстром охлаждении Ai/si и 
K/Na упорядочение и рост доменов в структуре затруднено 
и возникает ортоклазовый "мои: слинный" калишпат (при за­
калке сохраняется даже санидин). Среди многих факторов, 
способствующих упорядочению калишпата, прежде всего надо 
отметить летучие, особенно воды, и стресс /Кире, 1981, р
а
г-
sons, Brown, 1984/. 
Обращаясь к анализируемому материалу, нужно прежде 
всего отметить те геологические процессы, в результате ко­
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торых, по имеющимся данным, образовались изученные калишпа­
ты (табл. 1У). 
Таблица 1У 
Геологические процессы и механизм 
образования-преобразования калишпатов 









физм в условиях амфиболитовой 
и гранулитовой фаций 
Механизм образования-преоб­
разования калишпата 
Кристаллизация из расплава, 
перекристаллизация 
Обжиг ранее существовавшего 
калишпата 
Перекристаллизация в локаль­
ном поле стресса 
Бластез, перекристаллизация, 
кристаллизация из расплава, 
метасоматическое развитие 
Посткинематические калиевые граниты и граниты рапакиви Эс­
тонии являются типичными магматическими породами, проходив­
шими стадию высокотемпературной кристаллизации /Кууспалу, 
1975; Великославинский и др.,1978/.Калишпат в них, очевид­
но, кристаллизовался первоначально в неупорядоченном виде 
(в виде санидина), а затем, в твердом состоянии, подвергся 
упорядочению, проявившемуся в разной степени. Предполагает­
ся, что несколько более 
высокая степень упорядочения, на­
блюдающаяся в гранитах Мярьямааского и Неэмеского масси­
вов, обязана главным образом относительно высокому содержа­
нию воды, а также, возможно, более медленней кристаллизации 
при пониженной температуре большей глубины становления по 
сравнению с калиевыми гранитами других массивов /Кууспалу, 
1975; Кире, 1986/. Наличие кристаллографически правильной 
зональности в распределении участков с различной упорядо­
ченностью в калишпатах (Найссаарский, Неэмеский, Эредаскии 
массивы) показывает, что предпосылки к различной способно­
сти упорядочения создавались уже во время роста кристал­




Развитие максимального микроклина в гранитах Зредаско­
го массива явно связано с проявлениями (поздне-) пост­
кристаллизационного стресса /Кууспалу, 1975/. 
Одним из геологических процессов, регулирующих струк­
турное состояние калишпата, является возможное приконтак-
товое воздействие посткинематических гранитов. В литературе 
имеются многие примеры того, что в ходе приконтактового 
обогрева первоначально триклинные калишпаты переходят в 
моноклинные. Это превращение описано также для экзоконтак-
тов массивов гранитов рапакиви /коиШШ, 1969; vorma, 
1972/. .Как следует из данных этих исследователей, мощность 
контактового ореола зависит от размеров 
массива. Для круп­
ного Выборгского массива она достигает 5 км /Vorma, 1972/, 
для малых Вагундаского и Онасского массивов она составляет 
сотни метров, максимально I - 2 км /Kornfält, 1969; vorma, 
1972/. Массивы посткинематических гранитов Эстонии (кроме 
йажского) соизмеримы с Вагундаским и Онасским массивами, а 
большинство изученных скважин расположено на удалении 5 км 
и более от контактов этих массивов (рис.2). Поэтому тепло­
вым воздействием посткинематических гранитов на структурное 
состояние калишпата изученных кристаллических 
пород можно 
пренебречь. Возможно, что исключением является рентгеновски 
моноклинный калишпат мигматизированного биотитового гнейса 
из скв. Таллинн PI6, которая расположена близко к контакту 
Найссаареского массива (рис. 2). 
Метаморфизм-ультраметаморфизм как сложная совокупность 
различных процессов включает несколько способов образова­
ния - преобразования калишпата (табл. 1У). Определение ис­
тории становления структурного состояния калишпата здесь 
значительно сложнее. 
Первым возникает вопрос, в каком состоянии образова­
лись калишпаты, особенно каликшаты поля амфиболитовой фа­
ции, ныне преимущественно представленные микроклином - в 
виде моноклинных разностей, затем упорядочившихся, или в 
виде микроклина. Имеются основания предполагать, что боль­
шая часть калишпата (возникающая в результате бластеза, пе­
рекристаллизации и кристаллизации из расплава) как амфибо­
литовой, так и гранулитовой фации прошла стадию моноклинной 
симметрии и 
неупорядоченное состояние. Во-первых, метамор­
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физм протекал в весьма высокотемпературных условиях .Со-' 
гласно оценке условий метаморфизма по разным реотермомет-
1 
рам/Пуура и др.,1983/, гранулитовая фация характеризуется 
температурами 680-730°С, амфиболитовая - температурами 
550-675°С. Указанные температуры должны были перевести 
калишпат в моноклинное, по-видимому, санидиновое состо­
яние. Во-вторых, наблюдающиеся существенные вариации 
структурного состояния калишпата на уровне образца, шли­
фа и зерна наиболее правдоподобно объяснить как результат 
неравномерного упорядочения в твердом виде. Другими сло­
вами, калишпат поля амфиболитовой фации, представленный 
сейчас преимущественно микроклином, претерпел значитель­
ное упорядочение. Сходство кривых распределений Л и 2V 
пород амфиболитовой фации и посткинематических гранитов 
(рис. 4, А и В, 5, Б и В), по-видимому, отражает это. 
В-третьих, изученный микро клин, как правило, решет-
чато-сдвойникованный; согласно Ф. Лавесу /Гольдсмит, Ла-
вес, 19562/, решетчатое двойникование может возникать лишь 
из ранее существовавшего несодвойникованного моноклинного 
кристалла. 
Таким образом, мы приходим к выводу, что в большей 
своей части описываемые калишпаты прошли неупорядоченное 
санидиновое состояние и в процессе последующего упорядоче­
ния приобрели нынешние свойства. Возможно, 
что этот вывод 
не распространим на некоторые метасоматические микрокли-
ны, ибо экспериментами показана возможность метасоматичес-
кого развития нерешетчатого микроклина /Manecki, 1970/. 
Известно, что метаморфизм гранулитовой фации харак­
теризуется относительно сухой средой по сравнению с мета­
морфизмом амфиболитовой фации. Поэтому возникший в пер­
вом случае неупорядоченный калишпат упорядочился в мень­
шей степени, давая ортоклаз, а во втором случае - боль­
ше, приведя к образованию микроклина. Этот же принцип, по-
видимому, приложим 
к объяснению различий степени упоря­
дочения калишпата гнейсов и мигматизирующих их гранитоидов 
одной фации, поскольку последние содержали больше летучих 
компонентов, чем окружающие метаморфические породы. 
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THE STRUCTURAL STATE OP POTASH FELDSPARS PROM. 
THE ESTONIAN CRYSTALLINE BASEMENT 
T. Kuuspalu, J, Kirs 
S u m m a r y  
A review of the structural state of  potash feldspars 
from the principal rock types of the Estonian crystalline 
basement is given. The survey is based on the data of 
roentgenographic triclinity Л (246 determinations) and of 
optic axial angle 2V (514 determinations). The granu-
lite facies potash feldspar is represented by orthoclase, 
the amphibolitic facies one - mainly by microcline and 
less by orthoclase. The structural state of potash 
feldspar in the migmatite-forming (latekinematic) grani­
toids is similar to that of potash feldspar in enclosing 
gneisses, nevertheless the potash feldspar of the grani­
toids being more ordered. The type of potash feldspar of 
postkineraatic granites varies from orthoclase to micro­
cline, depending on the massif. In many rock types large 
variations of Д and 2V are observed on the level of a 
thin section and of a sample. The potash feldspar was 
formed at high temperatures (>6,30° C) in monoclinic form, 
which later ordered in solid state to different ortho-
clasic and microclinic states. As a main factor of orde­
ring the content of volatiles (water fluid) is suggested. 
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О ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛАХ КОРЫ 
ВЫВЕТРИВАНИЯ ГЛИНОЗЕМИСТЫХ ГНЕЙСОВ 
КРИСТАЛЛИЧЕСКОГО"ФУНДАМЕНТА 
ЭСТОНИИ 
В. Ванамб, Ю. Кире 
В кристаллическом фундаменте Северо-Восточной Эстонии 
на обширной площади распространены метаморфические и ульт­
раметаморфические породы амфиболитовой фации Алутагузеской 
структурной зоны, представляемые главным образом глинозе­
мистыми гнейсами алутагузеской толщи (PR.,ai) /Пуура и др., 
1983/. 
Сотрудниками кабинета минералогии ТГУ опробовались и 
изучались количественным рентгендифракционным методом /Ут-
сал, 1971/ глинистые минералы во фракции около 0,001 мм ко­
ры выветривания из керна 20 скважин этой зоны. В статье 
учитываются также данные о коре выветривания глиноземистых 
гнейсов из Таллиннской структурной зоны . 
Минеральный состав глиноземистых гнейсов является из­
менчивым. Моянс выделить силлиманит-кордиерит-биотитовые, 
гранат-кордиерит-биотитовые, кордиерит-биотитовые и гранат-
биотитовые парагенезисы. Цвет глиноземистых 
гнейсов серый, 
изредка с красноватым или зеленоватым оттенком, текстура в 
основном четко грубополосчатая, структура среднезернистая. 
Почти повсеместно развита мигматизация в виде гранитных 
прожилок плагиоклаз-микроклин-кварц-биотит-мусковитового 
состава. Изредка среди глиноземистых гнейсов отмечаются 
прослойки биотит-амфибол-пироксенового состава. 
В пределах коры выветривания глиноземистые гнейсы силь­
но изменены в результате гипергенеза и наложенного гидро­
термального изменения глинистых минералов. В профилях коры" 
выветривания степень разложения исходных пород постепенно 
увеличивается снизу вверх от I до III-ей /Куусдалу и др., 
1971/ степени. Иногда в самом верхнем горизонте исходные 
глиноземистые породы превращены в пестроцветную глинистую 
элювию (скв. Метспере Ф-261), но обычно первичная гнейсо­
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вая текстура все-таки прослеживается. Почти всегда в коре 
выветривания идет красно-бурая импрегнация окислами и гид-
роксидами железа. Только те разрезы, в которых отмечены на­
ложенные гидрослюдизация и хлоритизапия, имеют зелёный и 
серый цвета. 
На коре выветривания глиноземистых гнейсов алутагузе­
ской толщи залегают пестроцветные алевролиты, песчаники, 
ожелезненённые гравелитистые алевролиты и гравелиты поздне-
вендского и раннекембрийского возрастов. 
Мощность коры выветривания глиноземистых гнейсов 
варьирует в больших пределах - от 4,5 м(скв.Охепалу Ф-139) 
до 125 м (скв. Туду 318). Более значительные мощности коры 
отмечены в зонах разрывных нарушений (скв. Туду 318) и зна­
чительной трещиноватости пород (скв. Мустайые 311 А, где 
мощность коры превышает 109 м). 
Анализ распределения глинистых минералов в коре вы­
ветривания глиноземистых гнейсов, проведенный на базе 402 
рентгендифрактометрических определений, показывает, что 
наиболее часто встречаемым глинистым минералом во фракции 
около 0,001 мм является каолинит, за которым следует 
смешаннослойная монт-мориллонит-гидрослюда, хлорит и гидро­
слюда (рис. I). Спорадически встречаются монтмориллонит, 
шамозит и смешаннослойный монтмориллонит-хлорит. 
Вне. I. Встречаемость гли­
нистых минералов в гли­
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Кривые встречаемости глинистых минералов во фракции 
около 0,001 мм свидетельствуют о том, что чисто мономине­
ральные фракции практически отсутствуют (рис. 2). По часто­
те встречаемости преобладающим минералом является каолинит, 
Рис. 2. Распределение содержания глинистых минералов во 
присутствие которого отмечается в 81% проанализирован­
ных образцов (рис. I). Но количество его в смесях обычно 
20-60%. На втором месте по частоте встречаемости находится 
монтмориллонит-гидрослюда (рис. I), количество которой в 
многокомпонентной смеси в большинстве случаев превышает ко­
личество каолинита (рис. 2). Содержание хлорита и гидро­
слюды не превышает 20%. Повышение роли хлорита обусловле­
но процессами хлоритизации в ходе гидротермального измене­
ния глинистых минералов - продуктов гипергенеза первичных 
породообразующих минералов. Сильная хлоритизация отмечается 
в скважинах Ульясте Ф-188, Вана-Сонда Ф-189 и Мудамыйза 
Ф-194. 
Распределение вышеназванных основных глинистых минера­
лов обусловливает гидергенную минералогическую зональность в 
коре выветривания глиноземистых гнейсов 
/В. Ванамб и др., 
1982/. Здесь можно отметить две следующие снизу вверх зоны 
глинистых минералов: I) монтмориллонит-гидрослюдистая зона 
с каолинитом, которая относится к породам I и II степени 
встречаемость содержании(%"/») 
И) ÖSUTERO числа 
ЗарегистрироЬаннмх сиучявЬ 
фракции 0,001 мм. Условные знаки: как на рис. I. 
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Ч 
выветривания /Кууспалу и др., 1971/, и 2) каолинитовая зона, 















Рис. 3. Профиль коры выветривания глиноземистых гнейсов 
скв. Эрра Ф-190. Условные знаки: как на рис. I. 
На участке Ульясте такую минеральную зональность нарушают 
наложенные гидротермальные изменения гипергенных глинистых 
минералов (скв. Ф-188, Ф-189, Ф-194). 
Наиболее неустойчивым породообразующим минералом в зо­
не гипергенеза является кордиерит. Гипергенные изменения 
кордиерита изучены по материалам керна скв. Эрра Ф-190. В 
нижней части коры выветривания (рис. 3), в зоне начальной 
стадии гипергенеза, кордиерит в центральной части зерен поч­
ти свежий, синеватого цвета. Только по краям зерен кордиерит 
превратился в красно-бурую глинистую массу. Результаты 
рентгенографического анвлиза кордиерита указывают на его 
неустойчивость уже в начальной стадии гипергенеза. В слабо 
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выветрелых глиноземистых гнейсах кордиерит претерпел уже 
сильные изменения - превратился в смешаннослойную монтмо-
риллонит-гидрослюду /Кууспалу и др., 1971/. Макроскопичес­
ки такой "кордиерит" представляет собой мягкое синеватое 
глинистое вещество, где по микротрещинам развиваются бурые 
соединения аморфного железа. 
В интервалах керна, где исходная порода выветрилась 
до И степени, кордиерит превратился в мягкую бурую гли­
нистую массу. Рентгенографические исследования показывают, 
что это глинистое вещество состоит также из смешаннослой-
ной монтмориллонит-гидрослюды, гематита и гётита. 
Начиная с глубины 240,0 м, вверх по разрезу (обр. 
190-13), кордиерит образует уже смесь каолинита и гема­
тита. В более низких горизонтах коры выветривания в про­
дуктах разложения кордиерита присутствуют монтмориллонит-
гидрослюда, гематит и гётит. В интервале 228,55-238,0 м 
порода очень сильно (III степени) выветрелая, и опробова­
ние кордиерита в виде отдельных зерен не удалось. Ре­
зультаты количественного рентгендифрактометрического ана­
лиза показывают , что во фракции около 0,001 мм резко 
преобладающим, иногда единственным глинистым минералом яв­
ляется 
каолинит как конечный продукт гипергенеза первич­
ных породообразующих минералов. Таким образом смешанно-
слойная монтмориллонит-гидрослюда вместе с гематитом и 
гётитом являются продуктами стадийного изменения кордие­
рита. 
Гранат в виде породообразующего минерала встречается 
не повсеместно. По устойчивости этот минерал превышает кор­
диерит. При начальной стадии выветривания гипергенные 
изменения граната проявляются прежде всего по краям зе­
рен и трещинам, где образуется красно-бурое монтморилло-
нит-гидрослюдистое глинистое вещество, обогащенное окисла­
ми железа. В зрелой стадии выветривания зерна граната уже 
полностью превращаются в красно-бурую глинистую массу као­
линита, гематита и гётита. Точечное опобрование продук­
тов выветривания гранатов проводилось из глиноземистого 
гнейса ( обр. 276-1 , скв. Пихувере Ф-267 , гл. 245,5 м)Л 
II степени разложения , обогащенного гранатом . Здесь зер­
на граната постоянно содержат включения других минералов, 
прежде всего кварца и биотита. Поэтому на дифрактограм-
27 
ме, кроме рефлексов каолинита и гематита как конечных чле­
нов ряда разложения граната, наблюдались еще рефлексы три-
октаэдрической гидрослюды (по биотиту), кварца и альманди­
на. 
Дурый, темно-коричневый биотит превращается в процессе 
выветривания в серое глинистое вещество. По данным биноку­
лярных наблюдений, биотит в разрезе коры выветривания имеет 
разную степень разложения. В верхних частях коры выветрива­
ния биотит превращается в бурую или серую мягкую глинис­
тую массу, на фоне которой хорошо выделяются расположенные 
по терцинам спайности скопления белого глинистого минерала 
(каолинита). Надо отметить, что биотит здесь еще сохраняет 
свою листовидную внешнюю форму. Из такого выветрелого био­
тита (обр. 256-6, скв. Ассамалла Ф-256, гл. 342,0 м) взята 
точечная проба для рентгенографического анализа. Дифрак-
тограмма (рис. 4) показывает, что такой биотит превратился 
Bic. 4. Дифрактограмма выветрелого биотита (скв. Ассамалла 
Ф-256, гл. 342,0 м). Отмечены значения межплоскост­
ных расстояний. 
в гидрослюду триоктаэтрического ряда и каолинит. Отмечается 
присутствие гематита. Отсутствуют всякого рода разбухающие 
гидробиотитовые образования. 
Плагиоклазы - постоянные породообразующие минералы в 
глиноземистых гнейсах - уже в начальной стадии гипергенеза 
замещены зеленовато-белым, довольно мягким глинистым веще-
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ствои. Из глиноземистого гнейса II степени выветривания 
(обр. 267-4, скв. Ф-267, гл. 248,6 м) проведено точечное 
опобрование выветрелых плагиоклазов. Для рентгенографичес­
кого анализа отбиралось светлое, зеленоватого оттенка гли­
нистое вещество, которое образовалось по плагиоклазу. Ди-
фрактограмма (рис. 5) свидетельствует, что плагиоклаз пол­
ностью замещен каолинитом. 
Рис. 5. Дифрактограмма каолинитизированного плагиоклаза 
(скв. Пихувере Ф-267, гл. 248,6 м). Отмечены значе­
ния межплоскостных расстояний. 
Калиевые полевые шпаты разлагаются в коре выветрива­
ния довольно слабо. Только в верхней части коры выветри­
вания эти минералы замещены белым каолинитом. 
Приведем описание некоторых характерных разрезов коры 
выветривания глиноземнистых гнейсов. В коре выветривания 
глиноземистых гнейсов разреза скв. Эрра Ф-190 можно выде­
лить две зоны глинистых минералов снизу вверх: монтморил­
лонит-гидрослюдистая с каолинитом и каолинитовая. Наи­
большую) часть коры выветривания глиноземистых гнейсов за­
нимает монтмориллонит-гидрослюдистая зона с примесью каоли­
нита (238,8-262,6 м, рис. 3). Степень разложения гнейсов 
колеблется здесь от II до 0-ой. Характерны изменчивые ко­
личества монтмориллонит-гидрослюды (50-85%) и каолинита 
(65-15%). Каолинитовая зона (228,55-238,8 м) слагается из 
сильно разложившихся пород; самые верхние слои (1,5 м) 
превращены в пестроцветную глинистую массу. Наблюдается 
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сильная импрегнация окислами и гидроокислами железа. Резко 
преобладающим глинистым минералом является каолинит (100— 
85%), которому обычно сопутствует гидрослюда (5-15%). 
Зона каолинита перекрыта переотложенной корой вывет­
ривания, состоящей из темно-коричневых миктитов, алевроли­
тов и гравелитов. Результаты количественного рентгенди-
фрактометрического анализа показывают, что минеральный со­
став глинистой фракции переотложенной коры выветривания 
отличается от минерального состава глинистых минералов ни­
жележащего элювия в количественном отношении, преоблада­
ющим глинистым минералом (80-45%) является гидрослюда 
(рис. 3). 
Аналогичными по зональности распределения глинистых 
минералов являются и разрезы скв. Пеэри Ф-18, Ульясте Ф-
228, Кадила Ф-252, Ассамалла Ф-256, Куке Ф-262, Пихувере 
Ф-267 и Метспере Ф-261. 
Такая зональность усложнена гидрослюдизацией, хлори-
тизацией и шамозитизацией. 
Другой, менее распространенный тип зональности рас­
пределения глинистых минералов наблюдается в коре вы­
ветривания глиноземистых гнейсов в керне, скв. Нуди Ф- 266 
(рис. 6). Здесь в разрезе коры выветривания глиноземистые 
гнейсы чередуются с биотит-амфибол-пироксеновыми гнейсами. 
Кора выветривания относится к трещинно-сквозному типу 
об­
щей мощностью 37,1 м. По рентгенографическим данным мож­
но выделить следующие три зоны глинистых минералов (снизу 
вверх): монтмориллонитовая с резко подчиненным распростра­
нением смешаннослойных 
монтмориллонит-гидрослюды и монтмо-
риллонит-хлорита, монтмориллонит-гидрослюдистая с каоли­
нитом и каолинитовая с гидрослюдой и хлоритом (рис. 6). В 
тех интервалах, где в продуктах разложения отмечается 
монтмориллонит, в качестве породообразующего минерала ус­
тановлен пироксен. 
Довольно часто в коре выветривания по гипергенным 
образованиям развиваются гидротермальные хлорит и гидро­
слюда (скв. Ульясте Ф-188, Вана-Сонда Ф-189, Мудамыйза Ф-
194). 
По рентгенографическим данным в коре выветривания 
скв. Ф-194 можно выделить следующие три зоны глинистых ми­
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нералов (снизу вверх): хлоритовая с примесью гидрослюды, 
монтмориллонита, редко - каолинита; каолинито-гидрослюдис-
тая и каолинитовая (рис. 7). 
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Рис. 6. Профиль коры выветри- Рис. 7. Профиль коры вывет-
вания скв. Нуда Ф-266. ривания скв. Мудамыйза 
Условные знаки: как на Ф-194. Условные знаки: 
рис. I. как на рис. I. 
Хлоритовая зона характеризуется изменчивым количест­
вом (20-100%) железистого хлорита. Железистый хлорит в не­
которых пробах ассоциирует с монтмориллонитом и гидрослю­
дой. Выветрелый глиноземистый гнейс со следами гидротер­
мального воздействия имеет макроскошчески серебристо-серую 
окраску. 
В вышележащей каолинит-гидрослюдистой зоне присутст­
вуют совместно каолинит (85-35%) и гидрослюда (15-50%). 
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В некоторых пробах с каолинитом ассоциирует монтморилло­
нит-гидрослюда, спорадически отмечается присутствие хло­
рита. 
Самая верхняя, каолинитовая зона коры выветривания в 
скв. Мудамыйза Ф-194 характеризуется хорошо окристализо-
ванным каолинитом (100-95%) с примесью гидрослюды (рис. 
7). Исходные породы в этой зоне преобразовались в пестро-
цветный элювий. Отмечается гематит. 
Гидротермально измененная кора выветривания изучена 
довольно детально также и в кернах скв. Ульясте Ф-188 и Ва-
на-Сонда Ф-189. В последнем разрезе гидротермальными про­
цессами наиболее сильно захвачены интервалы 211,4-241,0 м 
(рис. 8), где породы коры выветривания имеют серую, сере­





Еис. 8. Профиль коры вы­
ветривания скв. Вана-
Сонда Ф-189. Условные 
знаки: как на рис. I. 
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здесь довольно своеобразный: преобладающим минералом явля­
ется железистый хлорит (20-100%), с ним ассоциируют монт­
мориллонит (20-80%), монтмориллонит-гидрослюда (10-30%) и 
очень редко (до 55%) каолинит (рис. 8). Такая ассоциация 
не характерна для коры выветривания кристаллического фун­
дамента Эстонии. Имея в виду состав исходных пород и сте­
пень выветривания, в процессе гипергенеза можно было бы 
ожидать образования монтмориллонит-гидрослюда и каолинита. 
Как в ранее изученных разрезах коры выветривания кри­
сталлического фундамента Эстонии /Кууспалу и др., 1971/, 
так и в коре выветривания за счет глиноземистых гнейсов 
в составе глинистых минералов в верхних горизонтах коры 
отмечаются изменения, связанные с воздействием трансгрес­
сий последующего морского бассейна. В зависимости от при­
роды кровли выделяются два типа региональных изменений 
глинистых минералов: гидрослюдизация и шамозитизация. 
Гидрослюдизация отмечается в разрезах скважин Пеэри 
Ф-18, Кадила Ф-252, Ассамалла Ф-256 (рис. 9) и Нуди Ф-
266. Все названные разрезы отличаются повышенной трещино-
ватостью, и кора выветривания в них относится к трещин-
но-сквозному типу. 
Шамозитизация устанавливается в верхних горизонтах 
профиля коры выветривания скв. Пихувере Ф-267 (рис. 10). 
Гипергенно измененная порода превращена в темно-зеленую 
однородную массу, где рентгенографически установлена смесь 
шамозита и каолинита. 
Наконец надо упомянуть и о глинистых минералах, за­
полняющих трещины ниже нижней кромки коры выветривания 
кристаллического фундамента и встречающихся, в частности, 
в виде тонких налетов также на стенках трещин в коре вы­
ветривания. По данным рентгендифрактометрического анализа 
(во фракции около 0,001 мм) здесь установлены гидрослюда, 
монтмориллонит-гидрослюда, реже - монтмориллонит и каоли­
нит. 
В генетическом аспекте и в глиноземистых гнейсах гли­
нистые минералы коры выветривания разбиваются на две 
большие группы: на гипергенные минералы и минералы, воз­
никшие после формирования коры выветривания в результате 
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Bic. 9. Профиль коры вывет- Bic. 10. Профиль коры вывет­
ривания скв. Ассамалла ривания скв. Пихувере 
Ф-256. Условше знаки; Ф-267. Условные знаки: 
как на рис. I. как на рис. I. 
распределяются в профиле закономерно, образуя относительно 
хорошо выраженную зональность. Эту зональность нарушают на­
ложенные образования. В генетическом и возрастном отноше­
ниях среди наложенных процессов в настоящее время различа­
ются проявления гидрослюдизаций и шамозитизаций в эпоху 
захоронения коры выветривания под воздействием среды транс­
грессивного бассейна и низкотемпературные гидротермаль­
ные процессы гидрослюдизаций и хлоритизаций, а также обра­




/Кууспалу и др., 1971/. 
Образование гидрослюды производится за счет емешанно-
слойной монтмориллонит-гидрослюды и, в частности, по-види­
мому, за счет каолинита. Под шамозитизаций понимают раз­
витие шамозита, "зеленого каолинита", 14А-го хлорита и 
карбонатов /Кууспалу и др., 1971/. Шамозит образуется, 
по-видимому, за счет каолинита и монтмориллонит-гидрослю­
ды. Надо отметить, что определить количественные отноше­
ния каолинита и шамозита в смеси трудно. 
Стадийность вторичных минеральных превращений в гли­
ноземистых гнейсах можно охарактеризовать при помощи 
следующих схем. Гипергенный процесс образования коры вы­
ветривания: 
Плагиоклаз монтмориллонит-гидрослюда каолинит 
Калишпат каолинит 
Биотит триоктаэдрическая гидрослюда каолинит 
Кордиерит монтмориллонит-гидрослюда каолинит 
Гранат монтмориллонит-гидрослюда каолинит 
Гиперстен монтмориллонит каолинит 





Воздействие трансгрессивного бассейна в эпоху захоро­
нения коры выветривания: 
каолинит — шамозит 
каолинит гидрослюда 
монтмориллонит-гидрослюда гидрослюда 
Характерной особенностью коры выветривания глиноземи­
стых гнейсов является широкое распространение смешанно-
слойной монтмориллонит-гидрослюды как стадийного минерала 
превращения породообразующих минералов. Конечным продуктом 
гипергенеза является каолинит. Почти постоянно в верхней 
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CLAY MINERALS FROM ALUMINOUS GNEISS WEATHERING CRUST 
OP THE ESTONIAN CRYSTALLINE BASEMENT 
V. Vanamb, J. Kirs 
S u m m a r y  
At NE part of Estonian crystalline basement in the 
complex of Alutaguse zone the most developed types of rocks 
are high-alumina gneisses. The thickness of their crust of 
weathering fluctuates in wide range from 4.5 m to 125 m and 
more in dependence of fissility of rocks. 
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The X«»ray powder diffraction data show the most 
distributed clay minerals in fraction of about 0.001 mm in 
the crust of weathering are kaolinite and mixed-layered 
montmorillonite-hydromica. Less distributed are hydromica, 
chlorite, montmorillonite and montmorillonite-chlorite. In 
rare cases a chamosite occured. 
The following zonal occurance of clay minerals in the 
crust of weathering is observed from down to up: 1) a zone 
of montmorillonite-hydromica with a kaolinite, 2)a zone of 
kaolinite. Such a zonation is breaked by hydrothermal de­
veloping of chlorite and hydromica and by developing of 
hydromica and chamosite upon influence of a transgressing 
basin on the crust of weathering. 
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ОБ ОКРАСКЕ, РАЗМЕРНОСТИ И МОРФОЛОГИИ 
щеточного ПОЛЕВОГО ШПАТА ИЗ РАПАКИВИ 
ВЫБОРГСКОГО, САЛМИНСКОГО И КОРОСТЕНЬСКОГО 
ПЛУТОНОВ 
Ю. Кире 
В статье рассматриваются преимущественно морфологичес­
кие характеристики щелочного полевого шпата из классичес­
ких плутонов рапакиви. Подробные геолого-петрологические 
сведения по этим породам приведены в коллективной моногра­
фии "Анортозит-рапакивигранитная формация" /Великославин-
ский и др., 1978/ и в ряде других работ /Беляев, Львов, 
1981; Беляев, 1983; Шинкарев, Иваников, 1983/. Структур­
ное состояние щелочного полевого шпата из этих пород изу­
чалось автором ранее порошковым дифрактометрическим методом 
/Кире, 1981/. 
Последовательность внедрения главных типов пород ин­
трузивных гранитоидных фаз в этих плутонах следующая. Пер­
вая фаза рапакиви представлена во всех плутонах пироксен-
роговообманковыми адамеллитами и гранитами: лапее-гранитом 
в Выборгском плутоне, "кварцевым монцонитом" в Салминском 
и мелкоовоидным гранитом в Коростеньском плутонах. Во вто­
рую фазу объединены роговообманково-биотитовые овоидные 
граниты и адамеллиты - выборгиты и питерлиты. В советской 
части Выборгского плутона среди пород второй фазы выделяют­
ся несколько фациальных 
разновидностей /Великославинский и 
др., 1978/. Это мелкоовоидный гранит как прикровлевая фа­
ция, порфировидный гранит с крупнозернистой основной мас­
сой (основной массы больше 50%) и овоидный гранит красно-
холмского типа (содержащий больше 40% идиоморфных вкраплен­
ников калишпата). Третья фаза рапакиви сложена биотитовыми 
равнозернистыми гранитами, а четвертая фаза - дайковыми те­
лами биотитовых порфировидных гранитов (последние не из­
вестны в Коростеньском плутоне). 
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Ц в е т  
Щелочной полевой шпат является главным породообразу­
ющим минералом гранитоидных фаз плутонов анортозитов - ра­
пакиви, в которых он составляет 45-70% объема пород. 
В зависимости от цвета этого минерала граниты рапаки­
ви имеют окраску от темно-зеленой до красной. По геологи­
ческим наблюдениям зеленоватые разновидности рапакиви рас­
пространены предпочителъно в прикровлевых частях плутонов, 
которые были обогащены летучими компонентами.
+ 
В процессе выветривания зеленоватые щелочные полевые 
шпаты осветляются и приобретают красноватый цвет, причем 
переходы в цвете хотя и являются постепенными, однако мо­
гут наблюдаться даже в пределах одного кристалла. 
Надо отметить, что по химическому составу красные и 
зеленоватые щелочные полевые шпаты друг от друга не отли­
чаются /Великославинский, 1978, табл. 18, ан. 7, 8, 10/. 
В то же время под микроскопом при больших увеличениях вид­
но, что красные калишпаты содержат, по сравнению с темно-
зелеными, несколько больше дисперсных чешуйчатых землис­
тых включений гематита и др. соединений окисленного же­
леза. Уже В. Вааль /.'/ahi, 1925/ объясняет возникновение 
красной окраски щелочного полевого шпата процессами разло­
жения первичного богатого железом 
калишпата "ферриорто-
клаза", в ходе которого возникают окислы железа. А. Ворма 
/ Vorn®, 1971/ также связывает красную окраску калишпата 
в рапакиви с присутствием в нем окислов железа. 
Как указывают разные исследователи /Марфунин, Бе ри­
лов, 1970; Smith, 1974; Матяш и др., 1981/, железо в 
структуре щелочного полевого шпата, как и в плагиоклазе, 
может присутствовать как в октаэдрической, так и в тетра-
эдрической позициях. Таким образом, методом гамма-спект-
+
В частности, на Бердяушском плутоне в районе г. 
Корсакаловка автор статьи наблюдал, как розовые овоидные 
граниты в контакте с доломитами саткинской свиты приобре­
тают темно-зеленую окраску благодаря изменению окраски 
щелочного полевого шпата. 
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роскоши установлено Ärovm and Pritchard , 1969/, что жел­
тая окраска ортоклаза из Мадагаскара возникает в результа­
те замещения алюминия трехвалентным железом в тетраэдричес-
ких позициях. 
Исследование газового состава расплавных включений в 
кварце и топазе из магматических гранитов, выполненное А.И. 
Захарченко /1978/, показало отсутствие в них (или присутст­
вие не более долей процента) воды. Во флюиде присутствовали 
главным образом N2 , СС^, Hg (количество последнего до 
30%). Таким образом, вода в гранитной магме присутствует в 
диссоциированном состоянии. Восстановительный характер ран-
немагматических эманаций определяется прежде всего коли­
чеством водорода в них. 
Чупин и др. /1979/ анализировали расплавные включения 
из кварца, включенного во вкрапленники калишпата и присут­
ствовавшего в основной массе рапакиви Выборгского, Салмин-
ского (2 и 3 фазы) и Коростеньского (все фазы) плутонов. 
Как правило, во флюидных обособлениях присутствовала водная 
фаза, что указывает на относительно высокое содержание во­
ды, растворенной в расплаве на стадии кристаллизации квар­
ца. Только в кварце из основной массы волынского мелкоово-
идного гранита (фаза I) во флюидных обособлениях не обна­
ружилось водного раствора. Принимая во внимание окраску ка­
лишпата в этих породах, видим, что в мелкоовоидном граните 
Коростеньского плутона она является преимущественно темно-
зеленой. В рапакиви 2 и 3 фаз Выборгского и Салминского 
плутонов щелочной полевой шпат, как правило, окрашен в 
красноватые тона. 
Исходя из этих кристаллохимических и геологических 
факторов, мы предполагаем, что в структуре щелочного поле­
вого шпата, окрашенного в зеленоватые тона, Ре 
3+ 
замещает 
А13+ в тетраэдрических позициях. Ввиду большого ионного 
радиуса Fe 3+ (0,67 А) такой изоморфизм может реализо­
ваться при высоких температурах и, по-видимому, при 
участии в структуре полевого шпата летучих групп несколь­
ко восстановительного характера (углерод, водород, их со­
единения). При более низких температурах и в более окисли­
тельной среде (например, при выветривании или в тектонизи-
рованных участках) такой твердый раствор становится неста­
ро 
бильным,и трехвалентное железо обособляется из полевошпа­
товой структуры в виде дисперсно рассеянных в минерале 
гематитовых и гетитовых пластинок или иголок, которые при­
дают щелочному полевому шпату и породе в целом типичный 
для рапакиви розовый или красный цвет. 
В частности, при особенно интенсивных окислительных 
процессах, например, в зонах тектонических нарушений цвет 
калишпата, вызванный наличием таких гематитовых включений, 
становится кирпично-красным. Следует иметь в виду, что ис­
точниками таких включений могут быть и подвергающиеся 
окислению железомагнезналыше минералы . 
Р а з м е р н о с т ь  з е р е н  
В рапакиви щелочной полевой шпат образует зерна, бо­
лее крупные или, по крайней мере, одинаковые по сравнению 
с зернами идиоморфного кварца. Кроме того, калшшат участ­
вует 
в строении микропегматитовых сростков. 
По-видимому, эталонным минералом для определения раз­
мерности зернистости породы следует выбрать минерал, ко­
торый в серии сравниваемых пород имеет одинаковый генезис, 
т.е. или это минерал встречающийся во всей серии во вкрап­
ленниках, или - в основной массе. Важно также, чтобы этот 
минерал был устойчив и в последующей перекристаллизации. В 
серии гранитов рапакиви таким минералом будет кварц, всег­
да встречающийся в основной массе. В дальнейшем для опре­
деления зернистости щелочного полевого шпата мы будем 
пользоваться как масштабом величиной зерен кварца. 
Среди зерен изометрического кварца в рапакиви в фазе 
I преобладают индивиды с поперечником около 2-3 мм, в 
овоидном рапакиви фазы 2 - 3-6 мм, в биотитовом граните 
фазы 3 - 2-3 мм и в рапакиви фазы 4 - около I мм и мень­
ше (табл. I). В гранитах 2 и 3 фаз отдельные зерна кварца 
часто сливаются в более крупные образования то агрегатно­
го, то монокристаллического облика (при более полной пере­
кристаллизации) . 
Если принять за размерность основной массы породы пре­
обладающую размерность изометрического кварца, почти весь 
калишпат в рапакиви 2 и 3 фаз (за некоторым исключением 
Выборгского трахитоидного гранита) должен быть отнесен к 
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вкрапленникам , т.е. к более крупным кристаллам или их аг­
регатам, чем основная масса. При этом в овоидном рапакиви 
такие выделения щелочного полевого пшата в силу их значи­
тельных и различных размеров придают породе отчетливый 
порфировидный облик (рис. I), а менее (и постепенно варьи-
Еис. I. Поверхность овоидного гранита рапакиви из Салмин-
ского плутона, обн. 2089/2. 
Ptac. 2. Поверхность равнозернистого гранита рапакиви из 
Салминского плутона, обн. 2094. 
рующий размер их в биотитовом граните фазы 3 в Салминском 
и Коростеньском плутонах определяет равнозернистый облик 
этой породы (рис. 2). В результате этого при описании раз­
ных типов рапакиви выработалось нижеследующее - в извест­
ной мере формальное - разделение лейкократовых минеральных 
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Примечание: в порфировидном овоидном рапакиви размерность микропегматитовой ос­
новной массы равна I мм, размерность зерен идиоморфного кварца 3-4 
мм и вкрапленников калишпата 5-20 (и более) мм. 
В радакиви фазы I и 2 к вкрапленникам отнесены зерна 
щелочного полевого шпата длиною свыше 5 мм. В равнозернис-
тых биотитовых гранитах фазы 3 (за исключением Выборгско­
го трахитоидного гранита) вкрапленники калишпата отсутст­
вуют, а в порфировидных биотитовых гранитах фазы 4 размер 
вкрапленников превышает, по меньшей мере, I мм. 
То, что подавляющее большинство зерен калишпата в ра­
пакиви фазы 3 крупнее зерен изометрического кварца, по-ви­
димому, объясняется слиянием (т.е. синнезисным ростом) 
зерен щелочного полевого шпата в породе, происходившим в 
течение длительной кристаллизации на месте внедрения. 
Именно в результате такого процесса зерна калишпата в рав-
нозернистом биотитовом рапакиви фазы 3 (Салминский и Ко-
ростеньский плутоны) выросли до ранга "вкрапленников", 
хотя петрографически таковыми не являются. Вкрапленники 
щелочного полевого шпата в Выборгском рапакиви фазы 3 
(трахитоидный рапакиви) выделяются не столько размерами, 
сколько отчетливой структурой обтекания их таблитчатыми 
кристаллами калишпата основной массы. 
Если принять во внимание все вышесказанное, то изме­
нение зернистости как основной массы (и вкрапленников) в 
породах рапакиви можно привести в виде следующего ряда: 
Ф;[ < $2> Фз> Ф^. Такой характер изменения зернистости от­
дельных фаз рапакиви хорошо согласуется с происхождением 
этих пород в результате последующего внедрения менявшей 
свой состав единой исходный магмы, среди продуктов крис­
таллизации которой, по представлениям, развитым Г.Б. 
Ферштатером и Н.С. Бородиной, "...наибольшей крупностью 
минералов отличаются породы, соответствующие по составу 
исходной магме (в нашем случае магме главной фазы кислого 
ряда - овоидного рапакиви), тогда как ранние и поздние 
дифференциаты имеют меньшие размеры зерен" /Ферштатер, Бо­
родина, 1975, с. 260/. Причину этого явления упомянутые 
авторы видят в увеличении продолжительности времени крис­
таллизации начальных, следовавших друг за другом дифферен-
циатов и в сокращении времени кристаллизации самых позд­
них дифференциатов после затвердевания главной интрузив­
ной фазы. Можно еще добавить, что такое понимание причин 
изменения зернистости согласуется и с выводом о положи­
тельной связи величины зернистости пород с размерами ин­
трузий фаз. Интересно, что А. Саволахти /savolahti, 1962/ 
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обобщает этот вывод до уровня плутонов рапакиви (чем круп­
нее плутон , тем крупнозернистее слагающие его породы). 
К о л и ч е с т в е н н о е  с о д е р ж а н и е  
Что касается распространения калишпата по гранитоид-
ным фазам, то максимальные содержания его фиксируются в 
рапакиви фазы 2: в среднем 58% объема породы в Салминском, 
49% в Коростеньском и 44% в Выборгском плутонах (табл. 2). 
Меньше калишпата в гранитоидах 3 и 4 фаз: соответственно 
в среднем 52 и в Салминском, 36 и 38% в Выборгском, 
А% в 3 фазе Коростеньского плутона. Своеобразно распре­
деление щелочного шпата в рапакиви I фазы изучаемых плу­
тонов: 31% (I подсчет) из Салминского плутона, 43% (II 
подсчетов) и 51% (5 подсчетов) из Выборгского и Коростень­
ского плутонов (табл. 2). Увеличение содержания калишпата 
от фазы I к фазе 2 и дальнейшее уменьшение к фазам 3 и 4, 
отчетливо прослеживающиеся в Салминском и Выборгском плу­
тонах, соответствуют возрастанию содержания KgO от фазы I 
к фазе 2 и уменьшению его к фазам 3 и 4 в результате прог­
рессирующего роста содержания sio2 / Великославинский, 
1978, табл. 29, рис. 59/. 
По микроскопическим наблюдениям, количество щелочного 
полевого шпата в основной массе рапакиви 1-ой фазы коле­
блется от 30 до 40% в Салминском и от 45 до 55% в Коро­
стеньском плутонах.Количество этого минерала в основной 
массе фазы 2 по сравнению с фазой I уменьшается местами 
более чем на IQ - 20% вследствие процессов синнезиса, что 
отмечалось при описании размерности калишпата. В равно-
зернистом биотитовом граните фазы 3 щелочного полевого 
шпата в Салминском плутоне имеется 47 - 57%, а в Корос­
теньском плутоне около 47%. В основной массе трахитоид­
ного гранита Выборгского плутона содержание калишпата рав­
но 31 
- 41%. В основной массе рапакиви фазы 4 Выборгского 
и Салминского плутонов содержится соответственно 32 - 42% 
и 43 - 51% калишпата (табл. 2). 
Распределение вкрапленников щелочного полевого шпата 
по фазам рапакиви имеет характер, противоположный поведе­
н и ю  э т о г о  м и н е р а л а  в  о с н о в н о й  м а с с е  п о р о д .  В  1 , 3  и  4  
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Таблица 2 
Модальный состав рапакиви (объемы. %) 
Плутоны В ы б о р г  с к и й 
Фазы 
I II III 1У 
Кол-во подсче­
тов 
II 13х 6 5х 
Калишпат 
43,4 43,5 35,9 37,6 
30,7-57,3 34,6-53,0 30,7-41,1 33,2-42,6 
Кварц 
23,4 30,1 32,7 31,3 
19,9-25,7 23,3-42,8 28,8-35,9 30,7-31,9 
Плагиоклаз 
22,1 16,1 24,0 21,5 
14,2-31,6 7,8-23,9 19,3-29,3 16,3-24,2 
Биотит 
1,3 4,7 6,6 8,4 
+ - 3,3 2,4-9,4 3,4-9,0 5,3-9,9 
Роговая обманка 
7,2 4,0 
2,9-11,7 + - 8,6 
Клинопироксен 
0,4 
+ - 2,5 
Оливин 
0,3 
+ - 1,0 
Иддингсит 
0,3 





0,2-2,5 0,7-1,7 0,1-0,8 
Апатит 
0,2 0,2 0,1 0,3 
+ -0,6 , -0,3 4- -0,2 0,2-0,4 
Флюорит 
0,3 0,7 0,5 
0,2-0,7 0,2-1,6 0,4-0,8 
46 
продолжение таблицы 2 
Плутоны 
С а л м и н 
с к и й 
Коростеньский 
Фазы I II III 17 I II III 
Кол-во 
подсчетов 
1 22 II 4 5 2 I 
Калишпат 31,1 57.6 52.3 46.8 51 49 47 49,0-61,0 47,9-57,1 43,0-51,7 47-53 47-51 
Кварц 20,0 26,8 34,7 34,3 26 25 35 
18,6-33,6 28,6-40,0 29,4-33,3 23-30 22-28 
Плагио­ 30,9 II.8 10.3 15 L6 17 20 15 
клаз 3,1-19,6 3,5-18,1 14,1-17,8 12-20 19-20 
Темно­ 3,8 2,7 5,1 































Примечания: хлересчет химических анализов. 
В числителе средние, в знаменателе экстремальные зна­
чения подсчетов. 
Таблица составлена по данным подсчетов Д.А. Великосла-
винского /1978/ - фазы Выборгского плутона, А.Ф. Шинкарева, 
О.Н. Анищенковой /1973/ - первая фаза Салминского плутона, 
Л.П. Свириденко /1968/ - вторая и третья фазы Салминского 
плутона, М.В. Хворова /неопубликованные материалы/ - фазы 
Коростеньского плутона. 
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гранитоидных фазах вкрапленники калишпата отсутствуют или 
присутствуют в количестве, редко превышающем 10% (в рапа-
киви фазы 4 Выборгского плутона - 25%)(рис. 3). 
Ср. длина бкр., см 
ßic. 3. Средние длины вкрапленников калишпата и количество 
основной массы из рапакиви Выборгского, Коростень-
ского (а) и Салминского (б) плутонов. 
Значения длин - средние выборок, состоящих из 
100 измерений в обнажении, количество основной мас­
сы - доля ее, измеренная по линии длиной 4 м в об­
нажении. Условные знаки: I - 5 - фаза 2- . I - мел-
коовоидный гранит; 2 - овоидный гранит, 3 - крупно-
овоидный гранит; 4 - овоидный гранит краснохолмско­
го типа, 5 - порфировидный овоидный гранит; 6 -
фаза 3- , трахитоидный гранит; 7 - фаза 4~я, порфк-
овидный гранит с мелкозернистой основной массы: 
- фаза 2-  из Коростеньского плутона, овоидный 
гранит. 
Только в овоидных гранитах фазы 2 всех плутонов содер­
жание их постоянно и колеблется в пределах от 40 до 60%. 
Меньше 40% вкрапленников калишпата лишь в редкопорфировид-
ных разновидностях, имеющих более или менее выраженный 
жильный или шлировый характер. 
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М о р ф о л о г и я  
Щелочной долевой пшат основной массы породы 
Щелочной полевой шпат основной массы рапакиви первой 
и особенно второй гранитоидных фаз образует ксеноморфные 
зерна. Такае морфология является следствием как эвтекти­
ческой кристаллизации этого минерала в основной массе по­
роды, так и слияния зерен в условиях позднего этапа пе­
рекристаллизации пород. Более идиоморфен он в основной 
массе биотитовых гранитов фаз 3 и 4 (особенно в Выборгском 
плутоне), где часто образует карлсбадские двойники роста. 
В основной массе порфировидного биотитового гранита фазы 
4, образующего дайковые тела, каяишпат, как правило, уча­
ствует в микропегматитовых срастаниях с кварцем. Подобные 
срастания появляются также в приконтактовых разновидностях 
других фаз. 
_Щелочной полевой шпат вкрапленников 
Средний размер вкрапленников 
     - и микроскопически вкрапленники калишпата пред­
ставлены монокристаллами, карлсбадскиж двойниками, сек-
8 
I 
Еис. 4. Частота встречаемости длин щелочнополевошпатовых 
вкрапленников из рапакиви Выборгского, Салминского 
и 
Коростеньского плутонов. Условные знаки: а - Вы­
боргский плутон, I - 2-  фаза (9161 измерение), 
2 - 4-я фаза (1001 изм.); б - Салминский плутон, 
I - 2-  фаза (3927 изм.), 2 - 4-я фаза (300 изм.5; 
в - Коростеньский плутон, I - 2-  фаза (300 изм.). 
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ториально или мозаично сросшимися агрегатами.Длина их зна­
чительно превышает размеры основной массы и достигает 
9 - 10 см, чаще она близка к 2 см (I см в фазе 4 Салмин­
ского плутона) (рис. 4). Среднестатистические размеры (по 
длинной и короткой осям) вкрапленников щелочного полевого 
шпата рапакиви колеблются в пределах от минимального в 
Салминском плутоне - I х 0,5 см до максимального в Выборг­















PY о2 ДЭ ср. ширина , см 
Рис. 5. Средние размеры вкрапленников калишпата из рапакиви 
Выборгского (а), Салминского (б) и Коростеньского 
плутонов. Каждая точка представляет среднюю выбор­
ки из 100 измерений. Условные знаки: I - 1-  фаза 
(ыалинский гранит), 2 - 2-  фаза, 3 - 3-  фаза, 4 -
4-я фаза. 
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Статистические характеристики измеренных размеров 
вкрапленников щелочного полевого шпата в рапакиви 
Число из- Средняя Стандартное Средняя Стандартное Коэф. Уравнение 
Порода мерений душна отклонение ширина отклонение корре- регрессии 
у бу х dx ляции 
Выборгский пл. 
II фаза в целом 106 2,74 0,53 2,08 0,46 0,98 У = 1,13х + 0,40 
 /  гранит II 2,16 0,16 1,65 0,15 0,94 У = 0,98х + 0,55 
р/о гранит 22 2,64 0,08 2,01 0,12 0,66 У = 0,44х+ 1,75 
с/о гранит 31 2,95 0,14 2,27 0,14 0,73 У = 0,72х + 1,32 
к/о гранит 14 3,60 0,33 2,78 0,31 0,92 У = 1,0Ix + 0,81 
порф. гранит к/з 12 2,50 0,39 1,90 0,30 0,98 У = 1,26х + 0,12 
III фаза 6 2,32 1,01 1,58 0,97 1,00 У = 1,04х + 0,68 
1У фаза 10 2,31 0,36 1,70 0,30 0,97 У = I.I7X + 0,32 
Салминский пл. 
II фаза 46 2,08 0,43 1,47 0,32 0,96 У = 1,30х + 0,18 
Коростеньский пл. 
II фаза 4 2,08 0,39 1,53 0,36 0,97 У = 1,04х + 0,50 
Обозначения: пл. - плутон; м/о - мелкоовоидный; р/о - разноовоидный; с/о - среднеово-
идный; к/о - крупноовоидный; к/з - крупнозернистой основной массы. 
Примечание: каждое измерение представляет собой среднюю из 100 измеренных в обнажении 
длинных и коротких осей вкрапленников. 
меры подавляющего числа их из овоидного рапакиви Сал­
минского и Коростеньского плутонов соответствуют размерам 
вкрапленников из мелкоовоидного гранита Выборгского плуто­
на. 
Корреляция между среднестатистическими короткими и 
длинными осями вкрапленников калишпата из разных типов ра­
пакиви исследуемых плутонов хорошая, с коэффициентом кор­
реляции выше 0,9 (табл. 3). Из уравнений регрессии (табл. 
3)следует, что отношение между длиной и шириной для мелких 
и крупных вкрапленников является практически одинаковым! 
или медленно повышается в сторону более крупных вкраплен­
ников. Исключением являются вкрапленники щелочного поле­
вого шпата из разноовоидного и среднеовоидного рапакиви 
Выборгского плутона с коэффициентом корреляции около 0,7. 
Уравнения регрессии свидетельствуют о более заметном ко­
лебании отношений между длиной и шириной этих вкрапленни­
ков в зависимости от их размеров; при этом мелкие индиви­
ды более удлинены по сравнению с крупными. Стандартные от­
клонения размерности в исследуемых выборках небольшие и 
колеблются от 0,1 до 0,5 (табл. 3) за исключением выборки 
трахитоидного гранита Выборгского плутона. 
В отчетливо порфировидных породах (порфировидные био-
титовые граниты, редкопорфировидные овоидные граниты) 
укрупнение размеров вкрапленников сопровождается уменьше­
нием объема основной массы (рис. 3). Несколько слабее та­
кая связь между количеством основной массы и вкрапленни­
ков проявляется в овоидных гранитах Выборгского плуто­
на - наблюдаемое в них укрупнение размеров фенокристаллов 
в ряду мелкоовоидный рапакиви - крупноовоидный рапакиви 
происходит при постоянном соотношении объемов основной 
массы и вкрапленников щелочного полевого шпата (рис. 3). 
В первом случае мы, вероятно, наблюдаем возрастающую тен­
денцию фракционирования вещества на вкрапленники во время 
раннего (интрателлурического) этапа эволюции магмы. Ук­
рупнение размеров вкрапленников калиевого полевого шпата 
в овоидном рапакиви Выборгского плутона, наоборот, явля­
ется примером более позднемагматического слияния (синнези-
са) 
мелких вкрапленников в крупные, о чем, в частности, 
свидетельствуют агрегатность последних, постепенное коле­
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бание размеров калишпатовых вкрапленников у контактов ин­
трузии с рамой, вокруг крупных ксенолитов. По геологичес­
ким данным, такое массовое образование крупных вкрапленни­
ков является процессом относительно позднекристаллизацион-
ным, 
но не постмагматическим, против чего говорит наблю­
даемая в этих породах статистическая ориентировка вкрап­
ленников и участие их в развитии шлиров магматического 
течения. 
О более длительной и многоэтапной кристаллизации ово­
идных гранитов Выборгского плутона по сравнению с фазой 
2 Салминского плутона свидетельствуют и частотные кривые 
длин вкрапленников из этих пород, имеющие,несколько мак­
симумов (рис. 4). На многоэтапный колебательный режим их 
образования указывает и наблюдаемая в них различного рода 
зональность (внутренние "кольца" темноцветных включений, 
фрагменты промежуточной плагиоклазовой оболочки и т.п.). 
Основываясь на морфологии и кривых распределения длин 
вкрапленников из овоидного гранита Выборгского плутона, 
Н.Ф. Шинкарев, М.Ю. Смирнов /1974/ и Н.Ф. Шинкарев, Н.Д. 
^ундквист /1986/ выделяют также несколько этапов их 
кристаллизации. 
Идиоморфизм вкрапленников 
Вкрапленники щелочного полевого шпата в рапакиви 
имеют как овоидальные, так и идиоморфные очертания. Соот­
ношение идиоморфных и овоидальных вкрапленников колеблется 
в широких пределах, увеличиваясь от роговообманково-биоти-
товых гранитов к биотитовым типам рапакиви (табл> 4, рис. 
6 ) .  
В породах фазы 2 из Выборгского плутона число идио­
морфных вкрапленников является наименьшим в мелкоовоидном 
рапакиви и увеличивается через более крупноовоидные разно­
видности в сторону порфировидного овоидного гранита и ово­
идного гранита краснохолмского типа (табл. 4). В послед­
них двух типах пород количество их даже превышает число 
овоидов. Подобные соотношения между этими типами вкраплен­
ников наблюдаются и 
в рапакиви фазы 2 Салминского и Ко­
ростеньского плутонов (табл. 4, рис. 6). 
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Таблица 4 
Количество разных видов вкрапленников 
щелочного полевого шпата в рапакиви 
Плутон, 
порода 
















2 фаза в целом 2724/8585 32 3221/5444 59 2080/2451 85 
м/ов гранит 433/1098 39 599/665 90 406/433 94 
с/ов и к/ов 1942/6289 31 2287/4008 57 I450/I69I 86 
гранит 




349/1198 29 335/771 44 224/327 69 
247/1002 25 132/642 21 137/196 70 
СМШНСКИЙ ПЛ. 
2 фаза в целом 471/4027 12 1661/3557 47 322/470 69 




107/1249 9 49I/II42 43 84/107 79 
Ü/300 0 0/300 0 0/0 0 
КОРОСТЕНЬСКИИ ПЛ. 
2 фаза в целом 116/300 39 83/172 48 II4/I28 89 
Обозначения: м/ов - мелкоовоидный; с/ов - средне-
овоидныи; к/ов - крупноовоидный; ов -
овоидный; К-Х типа - краснохожского 
типа; к/з - крупнозернистой основной 
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Rtc. 6. Количество идиоморфных вкрапленшков калишата и 
основной массы из рапакиви Выборгского, Коростень­
ского 
(а) и Салминского (б) плутонов. Процент 
идиоморфных вкрапленников - из 100 вкрапленников, 
подсчитанных в обнажении. Условные знаки: см. рис. 
3. 
Сравнение наибольших поперечников овоидальных и идио­
морфных вкрапленников указывает на несколько более круп­
ные размеры овоидов по сравнению с ограненными мегакрис-
таллами (рис. 7). В то же время основные максимумы частот­
ных кривых размерности вкрапленников для обоих типов фе-
нокристаллов совпадают или очень близки, но кривые для 
овоидов в области больших размеров имеют добавочные мак­
симумы или постоянно располагаются выше. Первая особен-
ннсть рассматриваемых частотных кривых,по-видимому, отра­
жает то, что главная часть овоидов представляет собой 
идиоморфные вкрапленники, позже подвергшиеся резорбции. 
Вторая особенность может быть объяснена тем, что часть 
крупных овоидов представляет собой слившиеся агрегаты 
идиоморфных мелких вкрапленников, что подтверждается не­
редко наблюдающимся их мозаично-агрегатным строением. 
Эти данные позволяют рассматривать рост монокристал-
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йю. 7. Частота встречаемости длин вкрапленников калишпата 
без плагиоклазовой оболочки, фаза 2-  из Выборгско­
го (а, 8300 изм.) и Салминского (б, 4300 изм.) плу­
тонов. Условные знаки: I - овоиды, 2 - идиоморфные 
кристаллы. 
лических индивидов щелочного полевого шпата в виде огранен­
ных многогранников, а не эллипсоидальных образований, как 
это в свое время предполагалось И.й Седергольмом /sedez«-
holm, 1928/. 
Больше всего идиоморфных вкрапленников щелочного поле­
вого шпата содержит биотитовый порфировидный рапакиви фа­
зы 4 (в этой фазе Салминского плутона 80 - 100$ фенокрис-
таллов являются эвгедралышми). 
Отметим, что, несмотря на общую тенденцию к возраста­
нию дож идиоморфных вкрапленников от ранней фазы к позд­
ним, связь между их числом и процентом основной массы по­
роды слабеет, если рассматривать ее в пределах отдельной 
фазы, а тем более одного типа пород (рис. 6). 
Таким образом, овоидальность щелочного полевого шпата 
наиболее характерным образом выступает в мелкоовоидном гра­
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ните фазы 2 Выборгского плутона, который по своему внут­
реннему строению является очень однородным и кристалли­
зовался по сравнению с другими разновидностями овоидных 
гранитов в течение несколько менее продолжительного вре­
мени из несколько более высокотемпературной магмы /Вели-
кославинский и др., 1978/. 
Для обогащенного идиоморфными фенокристаллами пор-
фировидного овоидного гранита и овоидного рапакиви крас-
нохолмского типа Выборгского плутона характерна заметная 
шлировость, повышенная упорядоченность калишпата /Кире, 
1986/ и кристаллизация в основной массе (а также в крае­
вой зоне вкрапленников) микропегматита, т.е. признаки по­
вышенной активности водного флюида во время кристаллиза­
ции магмы. 
Кристаллизация дайкового Салминского порфировидного 
биотитового рапакиви фазы 4, содержащей практически толь­
ко идиоморфные вкрапленники, происходила быстро, без су­
щественных резорбционных явлений, в пользу чего свиде­
тельствует также наличие единственного четкого максимума 
у кривой распределения длин фенокристаллов из него (рис. 
4). 
Из этих данных следует, что образование идиоморфных 
вкрапленников щелочного полевого шпата в рапакиви являет­
ся предпочтительным процессом в условиях нарастающей ак­
тивности водяного флюида. 
Количество плагиоклазовых оболочек 
вокруг вкрапленников 
Часть микропертитовых вкрапленников щелочного поле­
вого шпата окружена ллагиоклазовыми оболочками, что по­
рождает в породе т.н. структуру рапакиви. В овоидном и 
порфировидном овоидном граните фазы 2 Выборгского плуто­
на овоиды с оболочками обычно составляют 25 - 40% от 
общего числа вкрапленников, причем доля фенокристаллов 
с оболочками повышается в мелкоовоидном рапакиви (табл. 
4, рис. 8). Меньше вкрапленников с плагиоклазовыми обо­
лочками в Салминском рапакиви фазы 2(менее 20%). В Ко-
ростеньском овоидном граните по немногочисленным подсче­
там процент вкрапленников с оболочками тот же, что и в 
8 
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Выборгском овоидном граните (табл. 4, рис. 8). 
% бкр. с PI оболочками 




оболочкой и основной массы 
из рапакиви 
Выборгского, 
Коростеньского( а) и Сал­
минского (б) плутонов; Ус­
ловные знаки: см. рис. 3. 
В микропертитовых вкрапленниках из Коростеньского мел­
коовоидного рапакиви фазы I (чаще, чем в овоидных гранитах 
других плутонов) встречаются внутренние плагиоклазовые 
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% бкр. с PI оболочками 
о 1  + 2  х З  
Рис. 9. Количество вкрап­
ленников калишпата с пла­
гиоклазовой оболочкой из 
рапакиви Выборгского плуто­
на и кальциевость 
породы, 






Среди биотитовых гранитов вкрапленники с оболочками 
плагиоклаза присутствуют только в Выборгском плутоне (табл. 
4, рис. 8). 
Анализ рис. 8 показывает, что частота встречаемости 
овоидов с плагиоклазовыми оболочками в рапакиви Выборгского 
плутона не коррелирует с количеством и размерами калишпато-
вых вкрапленников. 
Нет корреляции и с содержанием кальция в 
рапакиви (рис. 9). В то же время в рапакиви Выборгского 
плутона наблюдается отрицательная корреляция между количе­
ством идиоморфных вкрапленников с процентным содержанием 
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о/о Вкр. с PI оболочками 
Рис. 10. Количество идиоморфных вкрапленников калишпата и 
вкрапленников с плагиоклазовой оболочкой из рапаки­
ви Выборгского, Коростеньского (а) и Салминского (б) 
плутонов. Условные знаки: см. рис. 3. 
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Идиоморфизм плагиоклазовой оболочки 
Для рапакиви типично, что окруженные плагиоклазовыми 
оболочками калишпатовые ядра имеют всегда округлую (овои-
дальную) форму. При этом внешний контур плагиоклазовой 
оболочки может быть либо округлый, либо идиоморфный, хотя 
явно преобладает первый тип (табл. 4, рис. 10). При этом 
примечательно то, что во всех типах рапакиви из исследу­
емых плутонов вкрапленники без оболочек имеют большую 
степень идиоморфизма, чем вкрапленники с плагиоклазовой 
оболочкой (табл. 4), т.е. плагиоклаз оболочек вкрапленни­
ков в рапакиви является более резорбированным по сравне­
нию со щелочным полевым шпатом вкрапленников. Местами про­
цент вкрапленников с идиоморфным внешним контуром 
плагио­
клазовой оболочки все-таки повышается до 40% среди обо-
лоченных фенокристаллов в овоидных гранитах Выборгского 
плутона и даже до 80% - в гранитах Салминского плутона 
(рис. II). 
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Рис. II. Количество идиоморфных плагиоклазовых оболочек 
среди оболоченных щелочнополевошпатовых фенокрис­
таллов в 
овоидном рапакиви 2-ой фазы Выборгского 
(а) и Салминского (б) плутонов. Условные знаки: 
I - фаза 2-ая в целом, 2 - мелкоовоидный выбогит, 
3 - порфировидный овоидный гранит с крупнозернис­














Среди пород из разных фациальных разновидностей фа­
зы 2 Выборгского плутона степень идиоморфизма внешнего 
контура плагиоклазовой оболочки (подобно этому свойству у 
вкрапленников без оболочек) растет от мелкоовоидного гра­
нита через крупноовоидаые разновидности к овоидному грани­
ту краснохолмского типа и порфировидному овоидному рапа­
киви (табл. 4). 
Относительно высокую степень идиоморфизма имеет пла-
гиоклазовая оболочка и в рапакиви фазы 2 Салминского плу­
тона (табл. 4). 
Более овоидальными, однако,(по сравнению с Салминским 
плутоном) являются внешние контуры плагиоклазовых оболо­
чек в овоидном граните фазы 2 Коростеньского плутона. 
При исследовании зависимости степени идиоморфизма 
внешнего контура плагиоклазовой оболочки от размеров ка-
лишпатовых ядер выяснилось, что более идиоморфная оболоч­
ка чаще встречается вокруг мелких вкрапленников калишпа­
та, а овоидальная - вокруг крупных (с поперечником более 
2 см) фенокристаллов (рис. 12). Причинами такой асиммет­
ричности в .распределении степени идиоморфизма плагиокла­
зовой оболочки могут быть как различная величина калишпа-
товых ядер во время роста плагиоклазовой оболочки, так и 
более интенсивная резорбция плагиоклаза вокруг крупных 
вкрапленников калишпата по сравнению с мелким, причем в 
изученных нами типах рапакиви последнее явление сыграло, 
по всей вероятности, ведущую роль. 
Существование положительной корреляции между такими 
характеристиками, как количество вкрапленников с плагио­
клазовой оболочкой, овоидальность калишпатовых фенокрис­
таллов и овоидальность плагиоклазовой оболочки, хорошо 
наблюдаюющимися в полевых пшатах рапакиви из Выборгского 
плутона, дает основание предполагать, что чем более интен­
сивной является резорбция калишпата, тем интенсивнее идет 
образование плагиоклазовой оболочки и, в свою очередь, 
резорбция оболочки - так что образование плагиоклазовой 
оболочки вокруг калишпата является относительно кратко­
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Rae. 12. Частота встречаемости длин вкрапленников калишпата 
с плагиоклазовой оболочкой из овоидных гранитов 2-
ой фазы Выборгского плутона: а - мелкоовоидный гра­
нит (1100 изм.), б - порфировидный гранит с круп­
нозернистой основной массы (1100 изм.): в - 2-ой 
фазе в целом (8300 изм.). Условные знаки: I - ово-
идальная платноклазовая оболочка, 2 - идиоморф-
ная плагиоклазовая оболочка. 
Размеры вкрапленников с плагиоклазовой 
оболочкой и без нее 
Размеры калишпатовых вкрапленников с плагиоклазовой 
оболочкой и без нее в рапакиви фазы 2 Выборгского и Сал­
минского плутонов практически одинаковы, хотя в более пор-
фировидных разновидностях овоидных гранитов первые являют­
ся статистически более крупными, что справедливо даже в 
большей мере для порфировидного биотитового рапакиви фа­
зы 4 Выборгского и овоидного гранита фазы 2 Коростень­
ского плутона (рис. 13, 14). 
Такая картина распределения размеров обоих типов 
вкрапленников говорит о том, что при кристаллизации овоид­
ных типов рапакиви плагиоклаз в общем статистически равно­
мерно "использовал" для эпитаксической кристаллизации все 
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имеющиеся кристаллы калишпата, хотя в условиях кристалли­
зации более порфировидных разновидностей рапакиви (при по­
вышенной скорости кристаллизации вещества из магмы, вы­
деляющей водяной флюид?) наблюдается и предпочтительная 
кристаллизация плагиоклазовой оболочки на более крупных 
вкрапленниках калишпата - по всей вероятности, вследствие 
высокой суммарной поверхностной энергии последних. 
I Ü 
*. 
Вис. 13. Частота встречаемости длин вкрапленников калишпата 
из рапакиви 2-ой и 4-ой фаз Выборгского плутона: 
а - мелкоовоидный гранит (1100 изм.), б - средний 
крупноовоидный гранит (6100 изм.), в - овоидный 
гранит краснохолмского типа (1"Ю0 изм,), I - пор-
фировидный овоидный гранит (1100 изм.). Д - 2-ая 
фаза в целом (8300 изм.). е - порфировидный гранит 
с мелкозернистой основной массы (4-ая фаза, 1000 
изм.). Условные знаки: I - вкрапленники с плагио­
клазовой оболочкой, 2 - вкрапленники те хе без обо­
лочки. 
Интересно еще отметить, что на графиках, составленных 
для биотит-амфиболового рапакиви исследованных плутонов 









Рис. 14. Частота встречаемости длин вкрапленников калишпата 
2-ой фазы Салминского (а,б,в) и Коростеньского 
(г) плутонов: а - овоидный гранит (3000 изм.), б -
порфировидный овоидный гранит (1300 изм.), во 
2-ой фазе в целом (4300 изм.), г - овоидный гранит 
(300 изм.). Условные знаки: I - вкрапеленники с 
плагиоклазовой оболочкой, 2 - вкрапленники те же 
без оболочки. 
без плагиоклазовой оболочки в области больших размеров, 
особенно в случае Выборгского овоидного гранита, несколько 
поднимается над кривой для вкрапленников с плагиоклазовой 
оболочкой. Это, возможно, говорит о несколько более интен­
сивном растворении плагиоклазовой оболочки вокруг более 
крупных фенокристаллов калишпата в этих породах. 
Выводы 
Отмеченные особенности морфологии микропертитовых 
вкрапленников и плагиоклазовой оболочки вокруг них, по-ви-
6't 
димому, возникли в результате резкого перепада давления в 
магматической камере /Н.Р. Шинкарев, Н.Д. Рундквист, 1986/, 
которое сопровождалось резорбцией первоначально в разной 
степени идиоморфных калишпатовых вкрапленников и последую­
щей эпитаксической кристаллизацией плагиоклаза на поверх­
ности некоторых из них. Повышение давления, в свою оче­
редь, вело к резорбции плагиоклаза и росту щелочного по­
левого шпата с образованием идиоморфных контуров последне­
го. Внутренние плагиоклазовые оболочки в рапакиви Корос­
теньского и Выборгского плутонов свидетельствует о много­
кратности таких перепадов давления. Более быстрая (припо­
верхностная?) кристаллизация /Кире, 1981/ вместе с менее 
выраженными явлениями резорбции по сравнению с рапакиви 
других плутонов обусловили наблюдаемые морфологические 
особенности (повышенный идиоморфизм вкрапленников, меньшее 
количество плагиоклазовых оболочек вокруг них) Салминского 
овоидного рапакиви. 
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ON COLOUR, GRAIN SIZE AND MORPHOLOGY OP ALKALI FELDSPAR 
IN RAPAKIVI GRANITES FROM WIBORG, SALMI AND 
KOROSTEN PLUTONS 
J. Kirs 
S u m m a r y  
Colour, grain size, quantity and morphological features 
(idiomorphiam, plagioclase mantles) of alkali feldspar 
from granitic intrusive phases of Wiborg, Salmi and 
Koroaten plutons are discussed. The described morphological 
features of perthitic alkali feldspar phenocrusts (such as 
resorption of initially idiomorphic form with following 
epitaxial crystallization of plagioclase mantle on someone) 
resulted from a rapid fall of water pressure in magmatic 
chamber. The following increase of water pressure causes 
again an idiomorphic growth of alkali feldspar with resorp­
tion of mantle plagioclase. Fragments of concentric plagio­
clase mantle rings inside phenocrysts from Wiborg and 
Korosten plutons witness to repeated nature of such process. 
The rapakivi granites from Salmi pluton have 
crystallized more rapidly (nearer to surface), /Kirs, 1981/, 
followed by rapakivi from Wiborg and Korosten plutons. The 
greater idiomorphiam of phenocrysts and the smaller amount 
of plagioclase mantles around them observed in ovoidal gra­
nites from Salmi pluton are in connexion with this. 
9* 
67 
ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ МАЛЫХ 
ЭЛЕМЕНТОВ В ФОСФОРИТАХ ЭСТОНИИ 
А. Лоог, В. Петерселль 
Основные месторождения фосфоритов Эстонии сконцентри­
рованы в Ваквереском фосфоритоносном районе. Запасы и ре­
сурсы района оцениваются около 0,7 миллиарда тонн Р205. 
Ниже рассматриваются закономерности распределения малых 
элементов в фосфоритах этого района. 
К настоящему времени изучено содержание в фосфоритах 
43 малых элементов. В этих целях использованы многочислен­
ные анализы, выполненные приближенно-количественным спект­
ральным, рентгеноспектральным и др. методами (РЗЭ) в лабо­
раториях ПО "Эстонгеология", ИМГРЭ и МГРИ. Качество выпол­
ненных анализов соответствует действующим инструкциям Ми­
нистерства геологии СССР. 
По содержанию в фосфоритах эти элементы условно раз­
делены на 3 группы. В первую группу отнесены элементы, 
среднее содержание которых в пластопересечениях фосфоритов 
по всей площади фосфоритоносного района ниже кларка лито­
сферы И ПОЧВЫ. Это элементы Ti, V, Cr, Ni, Ga, Ba, Sc, Li , 
а также Th, Be, Sn, Rb и Cs. Максимально установленное со­
держание этих элементов также ниже кларка или редко близко 
к нему (табл. I). Содержание элементов рассматриваемой 
группы в фосфоритах как по вертикали, так и по латерали 
постоянное и колеблется в несущественных пределах. Как 
правило, они не образуют контрастно-повышенных или аномаль­
ных содержаний. 
Во вторую .группу отнесены Мп, Со, Си, Pb, Zn, Мои Ag , 
а также Cd, as, Ge, Re и Sc. Среднее содержание этих эле­
ментов в пластопересечениях фосфоритов обычно близко к 
кларку литосферы или почвы (табл. I). Из элементов второй 
группы Мп и со характеризуются равномерным распределением, 
максимальные содержания их превышают кларк литосферы толь­
ко в 2 - 3 раза. Но и элементы полиметаллической группы 
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Таблица I 
Содержание металлов и 
фосфоритоносного района 
Ва в фосфоритах Раквереокого 














Tooлее 60 15-100 10-60 300-1000 3-30 8-80 15-170 5-100 С 20-200 < 1-35 80 -400 <' 0j06-0.5 <1,5 <25 
9,98 58 22 460 10 20 59 29 45 10 190 0,2 
Кабала 
57 3.0-24.52 15-50 8-40 300-1200 3.5-30 7-80 20-150 5-80 20-140 1-10 80-400 0.06-0.3 1-3 5-10 
14,23 30 18 723 9,2 12 60 22 28 2,8 180 0,68 
Рягавере 
78 3.9-22.8 15-80 10-70 300-1400 3-30 6-40 15-170 4-40 20-250 1-20 80-250 0.06-0.16 1-3 5-16 
9,90 34 22 660 7,7 16 57 16 31 4,0 150 5,09 
Ассамалла 
76 3.1-25.4 12-80 .9-40 300-1200 3-35 6-70 25-500 8-80 30-300 1-35 80-400 0:06-0.4 1-3 5-15 
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23.0-37.5 10-1000 30-3000 16-100 10-30 10-1000 3-30 10-30 80-300 5-300 100-300 0, 
м 
5-30 50-300 10-200 Gulbran-
30,5 300 1000 30 10 100 10 10 300 30 100 10 50 40 dsen 1966 
Ажир-
Марокко 
28-36 100 110-290 3-18 
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22-29 30-110 21-120 7-26 6-48 10-74 1-6 1 4-42 Блисков-
46 41 14 24 24 3,5 12 ский, 1983 
Кларк литосферы 
0,19 90 83 1000 18 58 47 16 83 1,1 650 0, 07 0,13 1,7 
Кларк почвы 
0,17 100 200 850 10 40 20 10 50 2 500 0, I i 0,5 5 
(cu, ръ, Zrt, Ag, Aa) выделяются повышенным коэффициентом 
вариации. Они образуют единичные достаточно контрастные 
аномалии, в пределах которых коэффициент концентрации от­
дельных элементов этой группы достигает 5-10 и больше. 
Эти аномалии имеют комплексный характер. В их пределах 
почти всегда повышенным содержанием выделяются 2, редко 
более перечисленных выше элементов. Хотя максимальное со­
держание Ito и элементов полиметаллической группы наблю­
дается в верхней части разреза, под экраном глинистых 
глауконитовых песчаников или граптолитовых аргиллитов, они 
также прослеживаются 
через всю фосфоритоносную толщу. 
При этом контрастность аномалий уменьшается в глубину. 
Пространственные закономерности распространения ано­
малий Мо и элементов полиметаллической группы не выясне­
ны. Они встречаются на всей площади Ваквереского фосфо-
ритоносного района и как бы тяготеют к ожелезненным (пи-
ритизированным) и реже к доломитизированным разновидно­
стям фосфоритов. В фосфоритах фосфоритоносного района 
установлены максимальные содержания Мо до 35 г/т, РЪ до 
140 г/т, Си до 350 г/т, Zn до 300 г/т и Ag до 0,9 г/т. 
Корреляционный анализ свидетельствует, что в пределах 
месторождения Тоолсе (табл. 2) Мо, Pb, zn, Си и Ag обра­
зуют с Р отрицательную корреляцию или ведут себя инерт­
но. Между $"е и Mo, рь, zn, Си и As так же, как и между 
последними, наблюдается четкая положительная корреляция. 
Ими условно соединяется Hi и Tl частично v . На место­
рождении Кабала эти взаимоотношения между упомянутыми эле­
ментами несколько иные (табл. 3). Положительную корреля­
цию с Р образуют Ре и через него также V, Со, Hi, Mo и, 
по-видимому, рь . Обусловлено это их преобладанием на 
месторождении Тоолсе над рассеянным в фосфатных минералах 
пиритным железом , которое распределено неравномерно и 
большей частью встречается в виде самостоятельного мине­
рала - пирита. На месторождении Кабала, по сравнению с 
месторождением Тоолсе, содержание железа существенно ни­
же (см. табл. 2 и 3), и оно преимущественно представлено 
рассеянной в фосфатных минералах оксидной формой. 
Аномалии и повышенные содержания Mo, Си, рь, Zn, Ag 
и As самостоятельного значения не имеют. Однако, учитывая, 
что в породах 
кристаллического фундамента и венда Рак-
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Таблица 2 
Матрицы значений коэффициентов парной 
линейной корреляции между содержаниями 
металлов в фосфоритах месторождения Тоолсе 
Элемен­
ты 
Fe V Cr Мп Со 
ш 
Си 
РЪ Zn Mo Ag Tl 
Р 
-.35 -.50 -.30 -.52 ++ -.30 -.26 -.45 -.32 -.30 
Fe .60 .32 . .81 .51 .35 .60 .68 .41 .54 
V .28 .30 .65 .38 .28 . .84 .55 
С 
. . .26 .36 .30 
Мп .40 . -.25 . 
Со .45 .33 .25 . . 
Mi .52 .54 .29 .55 .40 .51 
Си .32 .50 .30 .37 
РЪ 
. .40 .47 .31 
Zn .30 .32 .27 
Mo .31 .55 
Ag =60 .40 
= +.255 
X + 2,20 58 22 460 10 20 59 29 45 10 0,2 1,2 
+ Fe - в %, остальные металлы в г/т 
- значения +.255, нейтральное поведение 
Таблица 3 
Матрицы значений коэффициентов парной корреляции между 
содержаниями металлов в фосфоритах месторождения Кабала 
Элементы 








-.29 .41 -.25 .17 .42 .27 -.40 .36 -
-.24 .48 .20 .04 .30 .06 
Ре .06 .19 .05 .11 .29 .36 .34 .02 .41 .11 .26 0 .50 
-.21 .01 -.II 
Mg .52 
-.20 .29 .42 -.15 -.05 -.035 -.16 .21 
-.15 -.02 
-.07 -.15 .25 
АЗ^О^ .13 .61 .34 -.13 .13 .24 • -.01 .47 .03 .10 .05 .14 .56 
V .30 .29 .17 .21 -.03 .01 --.09 .44 -.06 .31 .61 .22 
Cr 3.1 .00 .12 .23 .05 .40 .22 .06 .32 .23 .59 
Mil .26 .41 .11 .23 .24 .47 .41 .27 .43 .20 
Со .37 .15 .32 .11 .36 .35 .07 .23 -.9 
Ni .36 .50 .23 .58 .69 .25 .53 .11 
Си .09 .68 .15 .30 .38 .21 .09 
Pb .21 .59 .73 .07 .21 -.06 
Zn 
-.16 .31 .30 .01 .39 
Mo .68 .19 .51 .09 
Ag n=58 
-.02 .27 -.03 




вереского фосфоритоносного района известно полиметалличе­
ское оруденение, не исключена возможность, что они являют­





и Se U3 г/т), Re(<0,05 г/т), Зе 
($1-3 г/т) и $1(5:2 г/т) находится в пределах чувствитель­
ности использованных анализов.Они установлены в немного­
численных пробах, и закономерности распределения их не­
достаточно установлены. 
Влияние элементов второй группы на окружающую среду 
имеет двоякий характер. Умеренно повышенные содержания Си, 
Mo, Zn и Ag оказывают нейтральное или благоприятное влия­
ние на рост растений. Влияние повышенных содержаний ръ, 
а также As на жизнедеятельность явно отрицательное. Формы 
нахождения Pb и Аа в фосфоритах еще недостаточно изучены. 
Корреляционные отношения ръ.Аэ и PgOg инертные (табл. 
2, 3). Несмотря на это, в фосконцентрате наблюдается ино­
гда их концентрация соответственно до 100 - 150 г/т и 40-
- 60 г/т. В первую очередь это относится к пиритосодержа-
щим рудам, в которых ръ и As, по-видимому, обогащаются в 
составе пирита. Характер концентрации Pb в фосфоритах 
месторождений Кабала и Еягавере в ходе фракционирования 
(обогащения) иллюстрирует рис. I. Не трудно заметить, что 
фосконцентраты характеризуются устойчивым и повышенным 
содержанием ръ. Pb в фосконцентрате обогащается совместно 
с Ре . Оба эти элемента концентрируются также в шламах. 
Третью группу образуют F, Зги РЗЭ, а также и, кото­
рые входят изоморфно в состав фосфатного минерала створок 
беззамковых брахиопод /Петерселль и др., 1986/. Эти эле­
менты образуют обязательную геохимическую нагрузку в фос­
фатных минералах, накапливаются совместно с ниш при обо­
гащении, и в фосконцентрате их содержание существенно 
превышает кларк литосферы и осадочных пород (табл. 4). 
Р, Зг, РЗЭ,и и Р образуют четко выраженную положи­
тельную геохимическую ассоциацию. Между ними повсеместно 
существуют высокоположительные корреляционные взаимоотно­
шения. Так как F, Y, Ln, Sr, а также большая часть и вхо­
дят изоморфно в кристаллическую решетку фосфатного минера­
ла створок, они обогащаются совместно с Р2О5, а латераль­
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Рис. I. Поведение ръ в ходе флотации (обогащения) фосфоритов 
Кабалаского и Вягавереского месторождений. 
I - фосруда; 2 - концентрат; 3 - хвосты; 4 - шламы. 
Таблица 4 
Содержание F, Зг, РЗЭ и и 
в фосфоритах и их концентратах 
Наименование 
Р2°5 % г/т Отношения г/т/% 
месторождения, 








9,98 0,89 1376 774 181 28 0,091 142 83 20 2,8 Петерселль и 
Кабала 14,40 1,25 1621 440 130 20 0,088 114 37 8,5 1,4 др., 1986 
Еягавере 
9,61 0,88 1059 496 119 13 0,093 117 56 14 1,4 
Ассамалла 
13,46 1,22 1792 450 124 16 0,088 128 38 10 1,2 
Маарду фосмука) 22,57 1,65 2200 1180 356 41 0,073 97 80 16 1,8 
Кингисепп (тех­
нологическая 
проба) 5,57 0,61 873 327 90 24 0,109 150 59 16 4,3 
Каратау 
29,4 2,70 1740 780 0,92 59 27 Елисковский и 
"Фосфория" (США)30,5 3,1 780 1500 760 90 0,103 26 49 25 3,0 др., 1983 
Марокко 33,1 3,7 1830 1300 100 0,112 55 39 3,0 
Сирия 
26,10 2,94 1450 1100 80 0,113 55 42 3,1 
Северная 
Австралия 
35,6 3,4 354 1650 774 78 0,095 9,i 46 22 2,2 
Апатиты (кон­
центрат) 38,57 2,59 II900 8080 420 10 0,067 308 209 II 0,3 Минеев, 1974 
Тоолсе 27,50 2,55 2600 2000 480 52 0,093 95 73 17 1,9 Петерселль, 
Кабала 
30,19 2,87 3100 930 210 38 0,092 101 31 6,9 1,3 1986 
Еягавере 
30,12 2,90 3100 1600 380 42 0,096 103 53 13 1,4 
Ассамалла 30,01 2,88 2750 1265 285 32 0,096 92 42 9,5 1,1 
распределением Р. Однако в зависимости от общего содержания 
фосфатных минералов в разрезе и по площади распределение 
каждого из перечисленных элементов имеет существенные раз­
личия. Анализ этих различий позволил установить следующее: 
1. Пространственные закономерности распределения F и 
Зг в фосфоритах практически повторяют закономерности рас­
пределения Р205 в фосфоритоносном районе. Отношение р/Р20^ 
повсеместно, независимо от абсолютного содержания PgOg в 
фосфоритах, колеблется в узких пределах, от 0,082 до 0,098. 
Коэффициент парной корреляции между F и PgO^ высокий по­
ложительный и в разрезе отдельных месторождений близок к 
"I". 
2. Отношение Sr/PgOg в фосфоритах района также доста­
точно выдержанное и колеблется в пределах от 106 до 165 
(г/т/%). Коэффициент парной корреляции мезду sr и Р205 в 
разрезе отдельных месторождений приближается к единице 
($0,97). Отмечается, однако, тенденция, что в пластопере-
сечениях эпицентральной части основного рудного тела с уве­
личением Р205 в рудах (^ 18 - 22 %) относительное содержа­
ние Зг к Р205 в ряде случаев незначительно уменьшается. 
3. Пространственные закономерности распределения лан­
таноидов ( Ьп) и иттрий ( Y ) в фосфоритах фосфоритоносного 
района только в общих чертах повторяют закономерности рас­
пределения Р205. Содержание Птн2о3 г/т (по отношению к 
Р2°5 в ^ в фосфоритах при постоянстве спектра 1л и отно­
шения Ln/Y колеблется в больших пределах, от 26 до 93 по 
пластопересечениям. Как по площади, так и по разрезу отме­
чается относительное уменьшение содержания zz TR2oy PgO^ и 
У2®3^Р2°5 по мере Роста содержания Р205 в фосруде. Повсе­
местно между Р2°5 -tr2°3/P205 и ~ 72°з/?2% на0лю~ 
дается четкая отрицательная корреляция. 
Спектр TR по всей площади однотипный и выдержанный. 
У20д вПтн203 составляет 19 - 28 % и не зависит от 
абсолютного содержания Р205 в фосруде. Среди Ln 16 ± 3 % 
составляет La и 35 * 4 % Се. В спектре с максимальными 
концентрациями в кларках осадочных пород всегда' выделяются 
ЕЙ и Tu, минимальными - La и уъ , особенно Lu . Соотноше­
ние лантаноидов весьма устойчиво и является региональным 
геохимическим параметром. 
Кроме повышенной иттриеносности,, фосфориты Эстонии от-
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личаются также более высоким относительным содержанием ев­
ропия и других промежуточных лантаноидов части спектра 
Sm - Но, что должно повышать их практическую ценность. 
Анализ большого фактического материала привел авторов 
/Петерселль и др., 1986/ к выводам, что: 
- в водах фосфатонакопляющего палеобаесейна осущест­
влялся дефицит Ъп и У, и изоморфоемкость створок оболил 
на стадии их роста осталась незаполненной этими элементами; 
- накопление фосфатных створок происходило "in situ". 
Они не подвергались существенным перемешиваниям в ходе 
осадконакопления. 
Фосфориты характеризуются повышенным содержанием ура­
на, что до 10 раз выше кларка осадочных пород. Как содер­
жание и , так и отношение и /Р20^ в разрезе отдельных мес­
торождений различно. Выше всего эти показатели для место­
рождения Тоолсе, ниже всего - для месторождения Кабала и 
Ассамалла (табл. 4). Между и и Р205 также почти всегда 
существует положительная корреляция. 
4. Фосфориты характеризуются в основном двумя формами 
нахождения урана: сорбированной в фосфатном веществе и на 
слоистых силикатах. 
Методом f-радиографии выявлена преимущественная при­
уроченность урана к фосфатным створкам и их обломкам. Рас­
пределение урана в них неоднородное и повышается в створ­
ках обогащениями гидроокислами железа и пиритом. Повышен­
ным содержанием урана отличается глинистая фракция фосфо­
рита. Особенно при наличии в прослоях глинистого материа­
ла органического вещества сапропелевого типа. В ходе обога­
щения эта доля урана совместно с глинистой фракцией пере­
ходит в шламы. 
Р&кушняковые фосфориты образуют самостоятельную рудную 
формацию, генезис и палеографические условия накопления ко­
торых, несомненно, имеют свои специфические черты. 
К числу наиболее сложных и окончательно не решенных до 
настоящего времени проблем относится вопрос об источнике 
фосфора и многих малых элементов. 
Привнос большого количества Р и постоянно сопутствую­
щих ему малых элементов в палеобассейн с поверхностными 
водами нереален. Этому противоречат терригенный состав и 
мощность фосфоритоносных отложений. Сомнительна и роль ап-
веллинга в условиях полузакрытого узкого (60 - 100 км), 
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Ric. 2. Зависимость содержания f, sr, Tft и и от 
содержания PgOg в фосфоритах 
МО - месторождения и бассейны: I - Каратау, 2 - "фосфория" (США), 
3 - Курибга (Марокко), 4 - Сирия, 5 - СЗ бассейна Георгия (Сев. 
Австралия), 6 - Апатиты, 7 - Тоолсе, 8 - Кабала, 9 - Еягавере, 
10 - Ассамалла; I - фосфориты зернистые; 2 - фосконцентраты. 
но длинного (более 600 км) мелководного эпиконтинвитально­
го моря, куда привноо за короткое время (в геологическом 
смысле) аккумулированного вышекларкового фосфора превы­
шает 3 миллиарда тонн. В пользу сказанного говорят также 
резко различающиеся отношения элементов, в первую очередь 
лантаноидов в морской воде и в фосфоритах (табл. 5). 
Геохимические характеристики эстонских фосфоритов 
дают основание предполагать существование благоприятных 
условий для аномально-массового развития беззамковых бра-
хиопод в связи с притоком в палеобассейн обогащенных и , 
Р, р , Зг, РЗЭ и др. элементами подводных гидротерм. 
Наиболее вероятными источниками гидротерм служили 
раскрывшиеся в ходе каледонской тектонической активиза­
ции северо-запада Восточно-Европейской платформы глубин­
ные источники вдоль субширотных до северо-восточных глу­
бинных зон нарушений, генетически связанные с протерозой­
скими субплатформенными магматическими очагами гранито-
идов и габброидов формации анортозит-ралакиви. Это под­
тверждается совпадением контрастно-повышенной положитель­
ной геохимической ассоциации элементов (Р, Р , sr, РЗЭ, 
и и др.) в фосфоритах и интрузивных породах упомянутой 
формации в Северной Эстонии и Южной Финляндии, а также 
спектром Ln (табл. 5). 
Интенсивное накапливание фосфора, урана, фтора и дру­
гих элементов в палеобассейне вызвало экстремальную био­
продуктивность и доминирование немногих видов, наиболее 
устойчивых к радиоактивному воздействию (беззамковые бра-
хиоподы). Массовое и бурное развитие беззамковых брахио-
под обусловило быстрое накопление их на дне моря. 
Накопление фосфатов и органического вещества в осад­
ках обусловило также концентрацию многих малых элементов. 
Основными факторами концентрации являлись сингенетические 
биологические процессы, изоморфное замещение и сорбция. 
Сопоставление содержания тяжелых металлов в фосфори­
тах Ваквереского фосфоритоносного района с фосфоритами не­
которых бассейнов мира приводится в 
табл. I и 4, на рис. 
2. Из этих материалов однозначно вытекает, что фосфориты 
Ваквереского фосфоритоносного района и их концентраты ха­
рактеризуются пониженным содержанием Cr, iii, Aa, а так­
же, несомненно, cd. Концентраты их характеризуются также 
пониженным содержанием урана и повышенным содержанием зг 
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Таблица 5 
Содержание избранных малых элементов в океанической воде 
/Виноградов, 1967/, в фосфоритах Ваквереского района и породах 
формации анортозит-рапакиви Северной Эстонии 
пп 
Средние 














6/4 6/5 6/7 
I 2 3 4 5 6 7 8 9 10 II 
I Р 0,07 1500 5800 44950 930 0,64 30 7,8 48 
2 P 1,3 3000 3400 10600 660 0,0082 3,5 3,1 16 
3 Sr 8 410 1010 1462 340 0,00018 3,6 3,6 4,3 
4 и 0,007 7,8 6 19 2,5 0,0027 2,4 2,4 7,6 
5 TR 0,0003071 1600 550 458 206 1,49 0,29 0,83 2,2 
6 В Т.Ч. 
6 Y 0,0003 74 42 114 29 0,38 1,5 2,7 3,9 
7 La 0,0000029 439 148 58 29 20 0,15 0,39 2,0 
8 Се 0,0000013 832 236 127 70 98 0,15 0,54 1.8 
9 
Ей 
0,0000011 5,8 2,5 4,4 1,3 4,0 0,75 1,8 3,4 
10 
РЪ 
0,00003 45 37 24 16 0,8 0,53 0,64 1,5 
II Си 0,003 10 25 63 47 0,021 6,3 2,5 1,3 
12 Hi 0,002 7 12 17 58 0,008 2,4 1,4 0,29 
13 Mo 0,001 5,8 I 5,8 1,1 0,00058 1,0 5,8 5,3 
14 Cr 0,00002 17 19 20 83 1,0 1,10 1,0 0,24 
15 Zn 0,01 121 208 36 83 0,0036 0,30 0,17 0,43 
' .. : г:. .. • .. 
Таблица 6 






% Sr TR2°3 ^2°} U _Р Sr Y2°3 




I 2 3 4 5 6 7 8 9 10 II 12 13 14 
I Двойной су­
перфосфат 49,0 1,22 1440 2150 270 29 0,025 29 45 5,5 0,59 
Фосконцентрат "Тоолсе" + 
фосфорная кислота "Апатиты" 
2 45,0 1,38 1600 1950 420 30 0,031 35 43 9,3 0,59 Фосконцентрат "Кабала" + 
фосфорная кислота "Апатиты" 
3 45,0 1,42 1680 1350 320 84 0,031 37 30 7,1 1,87 Фосконцентрат "Тоолсе" + 
фосфорная кислота "Тоолсе" 
4 Нитроаммофоска 9,7 0,76 1260 480 50 22 0,078 130 49 5,2 2,27 фосконцентрат "Тоолсе" 
5 19,0 1,10 445 560 150 29 0,058 23 29 7,9 1,52 фосконцентрат "Тоолсе" 
6 Аммофос 51,0 2,34 42 500 150 53 0,046 0,8 9, 8 2,9 1,03 фосконцентрат "Кабала" 
7 45,0 2,44 ПО 1150 240 83 0,054 2,4 25 5,3 1,84 фосконцентрат "Тоолсе" 
8 Фосконцентрат 
"Тоолсе 28,7 2,7 3020 2100 440 66 0,094 105 73 15 2,30 
9 Фосконцентрат 
"Кабала" 29 2,7 3000 930 210 42 0,093 103 32 7,2 1,4 
Bio. 3. Поведение p, Sr, ТВ и и в процессе изготовления 
удобрений  (по  табл .  6 ) .  
I - двойной суперфосфат; 2 - нитроаммофоска; 3 - аммофос; 
4 - фосхонцентраты. 
и РЗЭ. Содержание последних в концентратах Апатитового 
месторождения около 4-7 раз выше, чем в фосфоритовых 
концентратах йквереского района (табл. 6). 
Очень важной является комплексная утилизация в фосфо­
ритах сопутствующих компонентов (р, sr, и,РЗЭ и др.). Для 
этого при разработке технологии переработки фосфоритов в 
удобрения надо иметь в виду необходимость комплексного вы­
деления этих компонентов из сырья. Это тем более важно, 
что возрастут требования к охране окружающей среды при 
добыче и переработке фосфоритов в удобрения и при исполь­
зовании их в сельском хозяйстве. Вредно на окружающую сре­
ду могут влиять р, Sr, и и Р. Содержание других малых 
элементов, в том числе As и Cd, ничтожно и не влияет на 
качество среды при внесении их в почву в составе удобре­
ний. С другой стороны, попутное извлечение р, sr и и из 
фосконцентрата позволяет покрыть дефицит этих элементов 
в народном хозяйстве. 
В свете сказанного Интересно пронаблюдать, в каком 
количестве р, Sr, тн2о^ и и оказываются в составе слож­
ных удобрений в ходе производства последних (табл.6, рис. 
3). Из табл. 6 вытекает, что содержание р и в концентри­
рованных удобрениях в ряде случаев остается невысоким. В 
то же время большая часть их переходит в хвосты обогаще­
ния, что предъявляет особые требования к хвостохранили-
щам. 
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ON DISTRIBUTION OF RARE ELEMENTS IN ESTONIAN PHOSPHORITES 
A. Loog, V. Petersell 
S u m m a r y  
By their content the rare and dispersed elements in 
Estonian phosphorites are devided into three groups. The 
first group comprises Ti, V, Cr, Ni, Ga, Ba, Sc, Li, Th, 
Be, Sn, Rb and Cs - whose mean contents are smaller than 
their с larks. The second group comprises Mn, Co, Си, РЪ, 5h, 
Mo, Ag, Cd, As, Ge, Re and Se - whose mean contents are 
near their clarks. The third group includes F, Sr, rare 
earth and U whose mean contents are exceeding their 
clarks. 




К МЕТОДИКЕ ОПРЕДЕЛЕНИЯ ПАРАМЕТРОВ 
ЭЛЕМЕНТАРНОЙ ЯЧЕЙКИ АПАТИТОВ 
РЕНТГЕНДИФРАКТОМЕТРИЧЕСКИМ МЕТОДОМ 
Я. Арувяли 
Природные образцы апатитсодержащих пород являются 
обычно      - и скрытокристальными, часто многофазовыми 
смесями, изучение которых на рентгендифрактометрах возможно 
только в 
порошковом виде. Точное определение решеточных 
констант апатита в этих случаях требует особого внимания 
при выборе исходных данных. С этой целью нами выработана 
методика определения параметров элементарной ячейки с ви­
зуальным контролем пригодности исходных данных. 
1. Условия съемки дифрактограмм 
Дифрактограммы порошковых препататов сняты на дифрак-
тометре ДРОН-0,5. Использовалось излучение. Щели пе­
ред препаратом - I и 2 мм, перед счетчиком - 0,5 мм. Напря­
жение на рентгеновской трубке БСВ-6 было 27 кВ, сила анод­
ного тока, в зависимости от состава образца, составляла от 
10 до 12 мА. Дифрактограммы (в интервале углов 6 от 12 до 
37° и от 50 до 76°) сняты со скоростью поворота счетчика 
1°/мин. и со скоростью диаграммной ленты 60 см/час. Первый 
интервал снят с чувствительностью 1000 ими./сек., второй " 
с чувствительностью 400 имп./сек. Постоянная времени соот­
ветственно 2 и 5 сек. 
Препараты на алюминиевых подложках изготовлялись из 
измельченного вручную в агатовой ступке порошка с размер­
ностью частиц 0,01 мм. 
2. Методика вычисления параметров элементарной ячейки 
апатитов 
Точность определения параметров элементарной ячейки 
апатита в смесях зависит от многих факторов: от минерально­
го состава образца, от совершенства кристаллической струк-^ 
туры минерала, от точности измерения дифрактограмм и т.д. 
Наш опыт показывает, что значения полученных параметров за­
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висят также от выбора рефлексов, по которым они вычислены. 
Это можно объяснить как случайными искажениями в регистри­
рующей аппаратуре, ошибками измерения дифрактограмм, так 
и совладением рефлексов разных фаз. Поэтому точность 
определения параметров пропорциональна числу рефлексов, 
используемых при их вычислении. 
Определение параметров решетки aQ и cQ апатитов толь­
ко по двум дифракционным рефлексам недостоверно, хотя 
иногда ради простоты вычислений так поступают /Кнубовец и 
др., 1981/. По Мак Клеллану и Леру /Мс Clellan, Lehr, 
1969/, наименьшее количество используемых рефлексов должно 
быть 6. Сами они использовали одиннадцать рефлексов: 002; 
300; 202; 310; 222; 312; 213; 321; 410; 402; 004. 
Как значения межплоскостных расстояний (d.), уак и па­
раметры элементарной ячейки (aQ и cQ),зависят синусоидаль­
но от угла 9. Так как интервал изменения 6 меньше 90°, то, 
с одной стороны, точность aQ и с0 повышается с увеличе­
нием 8, но, с другой стороны, рефлексы больше накладыва­
ются друг на друга и рассеиваются, особенно на дифракто-
граммах с дефектными структурами образцов. 
Чтобы использовать для вычисления aQ и с0 наибольшее 
число рефлексов и в то же время устранить рефлексы со слу­
чайными ошибками, нами использовался следующий способ: 
I/ В интервале 0 = 12 - 36° выбирались однозначно 
определяемые рефлексы апатита и вычислялись предваритель­
ные aQ и cQ по методу наименьших квадратов. 
2/ Для точного индицирования рефлексов в интервале 
больших углов использовались предварительные значения вы­
численных параметров и для каждого измеренного в нахо­
дились все возможные индексы, причем им по очереди прида­
вались значения от 0 до 10. Каждый рефлекс вычислялся при 
длине волны FeK (Л = 1.93597Й) и (х= 1,93991$). 
В интервале малых углов все вычисления проводились с ис­
пользованием взвешенной средней длины волны 
Ре
к<* 
(Я. = 1,937288). 
По этим данным однозначно выбирались определенные реф­
лексы апатита (с одним вариантом h, k, 1 для F е„ и 
) 4 
KoU , 
3/ Используя значения 8 и индексы ( h, k, 1) выбран­
ных рефлексов, методом наименьших квадратов вычислялись 
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параметры элементарной ячейки aQ и cQ. Для самоконтроля 
по полученным значениям aQ и cQ вычислялись теоретические 
значения 8
те0р использованных рефлексов и разницы л 9 
между вычисленными и измеренными значениями 9. В случае 
д 9 > 0.02°, проверялось значение измеренного угла 6 на 
дифрактограмме, и в случае необнаружения ошибки этот реф­
лекс устранялся из вычислений, а процедура вычисления 
повторялась остальными рефлексами. "Критическое" значение 
Д 9 = 0,02° исходит из реальной точности измерения углов 
9 на дифрактограмме (± 0,01°). 
Для лучшей оценки качества исходных данных совокуп­
ность д 9 изображалась в графическом виде на дисплее ЭВМ . 
Выяснялась зависимость Д 9 от 9. Применение режимной по­
правки А\ (поправка константна по всей шкале 9) часто не 
ликвидировало полностью зависимость А 9 от 9. Предполагая, 
что причиной является некачественная поверхность препара­
та, то есть: несовпадение плоской поверхности препарата 
с осью гониометра, мы добавили к режимной поправке еще 
поправку "поверхности препарата", которая зависит следую­
щим образом от 9: 
A Z  -  orc-Ы i^Q2'9 j /R. 
где Л С - поправка положения поверхности препарата, & -
радиус гониометра. Добавляя АС с шагом 0,01 мм, находим 
также значения вжспгЫ^А2- > чтобы получи­
лось суммарная разница 
? 6; »КС«Г Qi г*3р. ~ О 
.•=1 
Такая процедура устраняет ошибки, обусловленные разной 
плотностью препарата, разным коэффициентом поглощения об­
разца, некорректным фиксированием препарата в держателе. 
Метод наименьших квадратов осуществлялся следующим 
образом: обозначим в гексагональной квадратной формуле 
m- hk'k1) I А= 5L i С • с1 ' ^ " d1 
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Для а рефлексов можем написать предыдущую формулу матрицами;: 
где левую матрицу обозначим К, среднююX и правую D . 
По методу наименьших квадратов Х
=^КТ К)Н- K.T D . Та-
минимальным. 
Все вычисления выполнялись на персональной ЭВМ "Искра 
226/6" с помощю двух программ: 
I/ программа вычисления aQ и cQ методом наименьших 
квадратов вместе с обратным вычислением Д 9; 
2/ программа нахождения индексов рентгеновских рефлек­
сов методом подбора. Автором программ является доц. каф. 
мат. статистки ТУ Т. Меле. 
При такой методике определения aQ и cQ число исполь­
зуемых рефлексов при разных образцах меняется и зависит 
главным образом от степени кристаллического совершенства 
минерала - от размеров кристаллитов и деффектов структу­
ры. Из проанализированного нами фактического материала 
(табл. I) следует, что в лучшем случае это число достигло 
52 (обр, "Ковдор А/1"), а в худшем - только 6 (обр. KP -
103). Поэтому точность определения aQ и с0 разных образ­
цов не одинакова. Для оценки точности определений исполь­
зован статистический метод путстрэпа /В. ЪгаАНщ, 1979/: из 
И - количества выбранных 0, по которым вычислены aQ и 
с0, взята случайная выборка п 9 и вычислены новые aQ и 
cQ. Повторив этот процесс 100 раз, мы получим 100 разных 
aQ и cQ. Их стандартное отклонение дает приблизительную 
ошибку определения. 
3. Результаты экспериментальных определений. 
Целью выработанной методики являлось определение точ­
ного фазового состава термически и химически обработанных 
апатитовых образцов. Исходным материалом являлся гидрокси-
лапатит из месторождения Ковдор. Для сравнения изуча­
лись некоторые образцы гидроксил-фторапатита с Кольского 
полуострова (коллекция музея ТУ), а также из Финляндии, 
(месторождение Сийлинярви). Результаты исследования приве-
кое вычисление дает aQ и cQ будет 
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дены в таблице I и на рис. I. 
Гйс. I. Зависимость значений параметров элементарной 
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Г - температуры 
прокаливания в смеси 
ковдорского апатита с 
Са?Р?07 (Р=3,00), про­
каленной в течение 2 
часов; 
Д - температуры прока­
ливания в смеси ковдорского 
апатита с СаСРОд^ (Р=3,00), 
прокаленной в течение 2 ча­
сов. 
Точки обозначены порядковыми 
номерами проб в табл. I. 
»33 
1000 1200 t° 
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Как следует из табл. I., параметр'а изменяется в пре­
делах от 9,3688 до 9,«ОЙ, a cQ - от 6,8798 до 6,898$. 
Таким образом, интервал колебаний значений aQ превышает бо­
лее чем в два раза диапазон колебаний значений cQ (0,042$ 
и 0,023$ соответственно). На низкую чувствительность к 
процессам изоморфизма параметра cQ в апатитах обратили вни­
мание многие исследователи /Елисковский, 1983/. Более ин­
формативным являются значения параметра а . Для чистого 
фторапатита aQ = 9,37 и cQ = 6,88 ± 0,01$ /st. Haray -
Szabo, 1930/. По данным Мак Клеллана и Лера /мс Olellan , 
Lehr, 1969/, вхождение групп С0о2~ в решетку фторапа­
тита уменьшает значение а0 до 8,32$. Для чистого гидро-
ксилапатита характерна aQ = 9,427$ /розпег, Perloff, Bio -
rio, 1958/. По В.З. Елисковскому, параметр aQ в чистом 
гидроксилапатите может иметь значения от 9,40 до 9,41$. Та­
кие же значения aQ имеются и в подолите, т.е. карбонатапа-
тите /Елисковский, 1979/. Замещение F" или (0Н)~ карбо-
натионом С0§~ на гексагональной оси решетки приводит к 
увеличению значений aQ до 9,56$ / Bonel, 1972/. 
Все изученные нами образцы апатита принадлежат по ве­
личине aQ к изоморфному ряду фторапатит - гидроксилапатит 
(рис. 2). Термическая обработка гидроксилапатита при темпе­
ратурах выше Н00°С приводит к частичному удалению групп 
(0Н)~ от гексагональной оси решетки апатита и вместе с тем 
к уменьшению величины параметра aQ и нарастанию парамет­
ра с0. 
936 937 93В 939 9Л0 9А\ _ Q0 (к) • — = • • 
А  4 4  A  A  A A A  
1Z 13 & 7 10 2 1 11 
ФТОРКАР69НАТ- ФТОР- ГИАРОКСИАЧТОР- ГЯАГОКЫМ-
АЛАТИГ АПАТ34Т АПАТИТ АПАТИТ 
РАС. 2. Связь между изоморфными замещаниями ОН", и С0|~ 
групп с значениями параметра aQ -в апатитах. 
Цифры - порядковые номера проб в табл. I. 
Одним из продуктов фосфорнокислотной термической об­
работки апатитов является витлокит (CaMg)^(P0^)2, струк-
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Таблица I 
Результаты определений параметров элементарной ячейки разных 
апатитов и продуктов их термической обработки 
ТЕ Ж 








Е-36 9.407 /1/ 6.888 /I/ Ковдор 
А/1 9.404 /I/ 6.883 /I/ " 
KP-3I 9.405/1/ 6.887 /2/ " 
КР-39 9.404 /I/ 6.890 /I/ " 
КР-32 9.395 /I/ 6.895 /2/ " 
КР-40 9.384 /I/ 6.898 /2/ " 
Коола 9.389 /I/ 6.897 /2/ Кольский по. 
8 КР-37 9.383 /I/ 6.897 /I/ Ковдор 
9 КР-38 9.385 /I/ 6.902 /2/ " 
10 Сийлин- Фин. Сийлин-
ярви 9.397 /I/ 6.890 /I/ ярви 
11 Е-38 9.410 /I/ 6.888 /I/ Ковдор 
12 Б-39 9.369 /I/ 6.882 /I/ " 
13 Е-47 9.372 /I/ 6.884 /I/ " 
14 Е-54 9.373 /2/ 6.883 /2/ " 
15 KP-7I 9.400 /I/ 6.885 /2/ " 
16 КР-72 9.397 /I/ 6.886 /2/ " 
17 KP-73 9.388 /2/ 6.887 /2/ " 
18 КР-74 9.375 /2/ 6.887 /2/ " 
19 KP-75 9.385 /I/ 6.897 /1/ " 
20 КР-83 9.405 /3/ 6.890/4/ " 
21 KP-I02 9.401 /I/ 6.888 /I/ " 
22 КР-84 9.397 /2/ 6.888 /2/ " 
23 KP-I0I 9.389 /I/ 6.887 /I/ " 
24 КР-85 9.386 /2/ 6.886 /2/ " 
25 КР-86 9.380 /2/ 6.885 /4/ " 
26 КР-ЮО 9.389 /2/ 6.881 /4/ " " 
27 КР-87 9.397 /2/ 6.879 /5/ " 
28 KP-I04 9.392 /2/ 6.887 /3/ " 
29 KP-I03 9.382 /6/ 6.883 /7/ " 
30 КР-97 9.368 /2/ 6.880 /2/ " 
31 КР-88 9.404 /2/ 6.883 /2/ " 
32 КР-89 9.390 /2/ 6.884 /2/ " 
33 КР-95 9.409 /I/ 6.888 /2/ " 
34 КР-96 9.398 /I/ 6.886 /2/ " 
35 КР-93 9.391 /I/ 6.891 /2/ " 
R + - мольное соотношение: (СаО + М^)) / Р205 
прок, до 1000~С 
" " 1300°С 
" " 1500°С 
" 1600°С 
прок, до 1300?С 
" " 1500 С 
прок. 4 часа при 1300 С в атмосфере 
* И  11 It II И 1 * 
3 " " 1200°С 
II ^ If ff II II 
Смесь апатита и витлокита 1:1 прок. II и у п ^ II 
?о 
50 + HF 
Смесь апатита и CaoPo0r, (r+ = 3.00) 




















до 1150 С 
0,25 часов 
0,5 
II I час 
2 часа 
3 II 
4 часа 1200°С 
1200 С I час 
2 часа 
Ю00°С " " 
И00°С 
" " 
юоо°с 2 часа 1Ю0°С 2 II 
1150 С 2 и 
прок. 
Примечание: Цифры, указанные в скобках, 
элементарной ячейки 
- прокаливание 
обозначают ± тысячные доли параметра 
тура которого относится к гексагональной сингонии, имея 
пространственную группу sj с, С целью определения со­
держания Mgo в витлоките рентгендифрактометрическим мето­
дом, мы определили параметры элементарной ячейки в не­
скольких синтезированных витлокитах известного состава 
(табл. 2, рис. 3). Как видно из рис. 3, содержание Mgo 
при значениях менее 4$ имеет обратно пропорциональную за­
висимость от параметров элементарной ячейки aQ и cQ. Связь 
между более высокими содержаниями MgO с этими параметрами 
не однозначна, хотя при параметре cQ она, по-видимому, 
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Рис. 3. Зависимость параметров элементарной ячейки витлоки­
та от содержания в -нем 
Точки обозначены порядковыми номерами проб в табл.2. 
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Таблица 2 
Результаты определений параметров 
элементарной ячейки витлокитов 
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KP - 125 
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ICEbS 9-169 10.429 
" 13-404 ЮтЗТО 
синте зированные 
из Са2Р20у, СаО 
и MgO путем 
нагревания 
/I/ 37.337 /10/ I ' 
/I/ 37.252 /6/ 2 
/I/ 37.137 /12/ 4 
/I/ 37.103 /6/ 4 
/I/ 37.198 /6/ 6 
/I/ 37.182 /5/ 6 
/I/ 37.271 /5/ 8 
/I/ 37.206 /4/ 9.85 
37.380 0 ^ Данные из кар-
37.190 2.53]тотеки ICPDS 
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ON THE DETERMINATION OF APATITE CEIL PARAMETERS BY X-RAY 
DIFRACTOM3TRY METHOD 
J. Aruväli 
S u m m a r y  
The report describes the determination procedure of 
crystal structure lattice parameters by least square 
method on the base of X-ray powder diffraction data. The 
author has worked out a controlling method for the qua­
lity of initial data by comparing the measured diffraction 
angles with the back calculated values of those on the 
video display of microcomputer. To level the quality dif­
ferences between the various sample surfaces the author 
has used the correction coefficient of diffraction angles, 
which shifts mathemathically a sample surface plane to­
gether with the rotating axis of samples holder. 
Using this method, the author has analysed thermally 
and chemically the treated products of hydroxilapatites 
from the Kovdor deposit. 
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О ОТЕКИТОВЫХ СЛОЯХ в йыхвиском 
И КЕЙЛАСКОМ ГОРИЗОНТАХ ЭСТОНИИ 
Л. Айнсаар 
Наличие кукерситовых слоев в йыхвиском и кейласком 
горизонтах свидетельствует о продолжении кукерситонаколле-
ния во 
второй половине среднего ордовика, то есть в тече­
ние длительного времени после его кульминации в кукрузес-
кое время. Географическое распространение кукерситового 
керогена в йыхвиско-кейласком комплексе сравнимо с его 
распространением в кукрузеском горизонте и даже превышает 
его. Кукерсит данного возраста найден в Северной Эстонии, 
в Подлясско-Брестской впадине /Пушкин, Ажгиревич, 1982/ и 
довольно толстыми пластами в районе р. Волхов /Шахова, 
1968/. 
В настоящей статье рассматривается распространение 
тонких кукерситовых слоев в пагариской и мадизеской пач­
ках йыхвиской свиты и в куртнаской пачке кейлаской свиты. 
Основная часть использованного фактического материала от­
ражена на рис. I. При сборе материала автором составлены 
детальные макролитологические описания восьми кернов буро­
вых скважин, колонки которых опубликованы в этой статье. 
Зти скважины выбраны по двум меридиональным линиям, и из 
них составляются два опорных профиля. При разъяснении 
распределения кукерсита в широтном направлении использо­
ваны, кроме этого материала, описания буровых скважин Л. 
Пылма (скв. Кейла), Т. Саадре (скв. Тахкуна), Т. Лодьяка 
(скв. Ф-278), М. F&MMo (скв. Д-14) и автора. При обобщении 
ранее имеющегося материала и при составлении схем мощ­
ностей отложений использованы данные около 100 буровых 
скважин. 
Автор благодарен сотрудникам ПО Эстонгеология А. Уус-
маа (Кохтла-Ярвеская партия), К. Сууроя (Кейлаская экспе­
диция) и сотрудникам института геологии АН ЭССР за предос­
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тавленную возможность ознакомится с кернами скважин. За 
полезные советы автор признателен доктору геол.-мин. наук 
Р. Мяннилю и доценту А. Ораспыльду. 
Рис. I. Схема расположения выхода йыхвиского и кейлаского 
горизонтов и геологических разрезов. Бурами обо­
значены буровые скважины: Т - Тахкуна-396, К -
Кейла, Р - Румму, П - Пагари-4. Большими латин­
скими буквами ооозначены профили по линиям буро­
вых скважин: А-А - западный меридиональный про­
филь Кейла - Кулламаа, В-В - восточный меридио­
нальный профиль Кохила - Лелле, С-С - широтный 
профиль. 
•агариская и мадизеская пачки охватывают соответст­
венно среднюю и верхнюю части йыхвиской свиты и одно­
именного горизонта, куртнаская пачка - нижнюю часть ней-
лаской свиты и горизонта. Эти три пачки можно более ил 
менее чётко выделить по всей территории Северной Эстонии, 
исключая район Западно-Эстонских островов. Эти отложения 
составляют литологически довольно однородный комплекс пе­
реслаивающихся глинистых в разной степени комковатых из­
вестняков и мергелей. Мадизеская пачка выделяется меньшей 
глинистостью. В пределах Северной Эстонии в этом комплек­
се можно отметить увеличение глинистости в восточном нап­
равлении и увеличение мощностей в северо-западном райо­
не. Помогают расчленять йыхвискую и кейласкую свиты, кро­
ме различий в глинистости пород, прослои бентонитов (мета-
бентонитов). 
В нижней части пагариской пачки и в верхней части 
куртнаской пачки кукерситовых слоев в пределах Эстонии 




держащая бентониты "с", "d" и "е", а в западных разрезах 
еще один бентонитовый уровень со слюдами выше бентонита 
"е" на 0,2 -1м, отчетливо выделяется во всей Прибалти­
ке. Все описываемые здесь кукерситовые уровни находятся 
между этими четырьмя бентонитовыми слоями. Строение 
этого кукерситонооного комплекса показано по двум меридио­
нальным профилям (рис. 2, 3). 
А РУММУ D-76 СЬ-344 D-223 А 
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Рис. 2. Сопоставление разрезов по западному меридиональному 
профилю А-А (1^мму - Кулламаа). Корреляция по седи-
менташонным циклитам. Д„ К - куртнаская пачка кейла-
ской свиты; Ми Р - мадизеская и пагариская пачки 
йыхвиской свиты; "с", " " и "е" - индексы бентонитовых 
прослоев; 41-49 - индексы кукерситовых слоев. Условные 
обозначения: I - слабоглинистый известняк, 2 - еред-
неглинистый известняк, 3 - сильноглинистыи известняк, 
4 - мергель, 5 - комковатая текстура пород, 6 - бен­
тонитовый прослой, 7 - кукерсит: а - в мергельных 
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Рис. 3. Сопоставление разрезов по восточному меридионально-
му профилю В~В (Еохила - Лелле). Корреляция по 
седиментационным циклитам. Усл. обозн. см. рис. 2. 
Кукерситовые слои в йыхвиском и кейласком горизонтах 
оказываются в обнажениях очень малозаметными, поэтому дол­
гое время на них не обращали внимание. В 1940-ых годах Р. 
Мянниль отметил эти слои в разрезах скважин Лоху, 1умму и 
Тырма
+* Кукерситовые слои в мадизеской и куртнаской пачках 
+ Mannil, R. Materjale Viru ja Harju seeria piirilademete 
(D^E) stratigraafiast. (Материалы по стратиграфии по­
граничных горизонтов вируской и харьюской серии). Руко­
пись, на эстонском языке. Центральный научный архив АН 
ЭССР, 1950. 
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были зафиксированы в ходе комплексного геологического кар­
тирования в конце 1960-ых годов и еще в некоторых разре­




" и в скв. Тахкуна 
на о. Хииумаа
+++
.В литературе об этих слоях впервые упоми­
нают А. йшмусокс /1970/ в шести скважинах Северо-западной 
Эстонии и в обнажении Пяэскюла и Л. Пылма /1972/ в скв. 
Еапла. При изучении стратотипов кейлаского горизонта Л. 
Пылма впервые указал на закономерное размещение кукерси­
та в разрезах окрестности г. Кейла /Пылма и др., 1988, с. 
53/. В конце 19ТО-ЫХ г г. в ходе глубинного геологическо­
го картирования были обнаружены эти кукерситовые слои во 







слои в мадизеской и куртнаской пачках отметили в этом 
районе также Л. Пылма и А. Хаас /1987/. В настоящей статье 
делается попытка объяснить закономерности размещения ку­
керсита в данном комплексе, а также впервые описывается 
наличие кукерсита в пагариской пачке. 
В исследуемом интервале разреза установлено девять 
отчетливых уровней скопления кукерсита (см. рис. 2, 3). 
Для индексации этих кукерситовых слоев в данной статье 
использованы арабские цифры. Автором условно начата нуме­
рация с первых кукерситовых слоев ухакуского горизонта 
/см. Мянниль, 1986/. При индексации исследуемых слоев учи­
тывалось и наличие таких слоев в идавереском горизонте и 
в нижней части йыхвиского горизонта. При такой нумерации 
пласт А, например, 13, а последний индексированный пласт 
в кукрузеском горизонте X - 36. Два кукерситовых слоя в 
пагариской пачке носят индексы 41 и 42, в мадизеской пач­
ке - 43 и 44, а пять слоев в куртнаской пачке - 45-49. 
++
Кала Э., Элтерманн Т.и др. Отчет Западно-Эстонского уча­
стка о комплексной геолого-гидрогеологической съем­
ке западной части ЭССР. Рукошсь. ЭГФ, 1969. 
Кала Э., Каяк К. и др. Отчет о комплексной геолого-







Коплельмаа X., Громов 0. и др. Отчет о глубинном гео­
логическом картировании кристаллического фундамента 
по профилям Тала-Ассамалла и Халяля (Сев. Эст.). Fy-
копись. ЭГФ, 1979. 
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Кукерсит в йыхвиском и кейласком горизонтах, как и в 
нижележащих, строго связан с циклическим строением отложе­
ний и размещается только в менее 
глинистых уровнях /Пылма 
и др., 1988/. В исследуемом интервале автором выделено 13 
циклитов (см. рис. 2, 3), которые можно довольно достовер­
но коррелировать в Северо-Западной Эстонии. Границей цик-
лита считается здесь поверхность перерыва, или, при от­
сутствии его, верхняя граница менее глинистого известня­
ка. Циклит начинается внизу слоем сильноглинистого комко­
ватого известняка и мергеля мощностью 0,3 - 2,4 м. В 
верхнем направлении глинистость уменьшается, комки с мер­
гелем заменяются тонкими.волнистыми прослойками мергеля. 
Циклит заканчивается слоем слабо- или среднеглинистого из­
вестняка мощностью 0,1 - 0,3 м, содержащим редкие тонкие 
прослойки мергеля. Кукерсит встречается в средней части 
этого карбонатного слоя толщиной 1-20 см. Кероген скап­
ливался в тонких мергельных прослойках, распределённых в 
интервале мощностью I - 10 см. В большинстве случаев не­
много ниже этого слоя (до 10 см) в известняке встречаются 
кукерситовые ходы илоедов, количество которых зарастает 
ближе к слою с кукерситовым мергелем. На 5-15 см ниже 
основного кукерситового слоя у некоторых слоев (особенно 
у 46 и 48) имеется иногда ещё один слаборазвитый слой с 
кукерситоносными прослойками мергеля. В периферической 
части территории распространения кукерситового слоя можно 
встретить кероген только в заполнениях ходов илоедов. 
Кукерсит в прослойках мергеля и в ходах илоедов нахо­
дится в виде обогащенных керогеном тонких линз и плёнок. 
Нижняя граница кукерситового слоя нечёткая, так как ко­
личество кукерситовых плёнок и ходов сокращается посте­
пенно. Верхняя граница обычно неровная, но резкая. Не­
посредственно над верхней кукерситовой комковатой прослой­
кой мергеля встречается иногда тонкий (1-2 см) слой 
розового известняка с примесью рассеянного керогена. 45 
слой, находящийся непосредственно над бентонитом "а", от­
личается от других и является обогащенным керогеном слоем 
мергеля мощностью 5 - 10 см. Верхняя граница этого слоя 
менее резкая, чем у других слоев. 
Верхние границы циклитов, содержащих кукерсит, как 
правило, являются более резкими, чем у остальных цикли-
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тов. В некоторых случаях (см. ниже) в верхней границе 
циклита, выше кукерситового слоя, встречается пиритизиро-
ванная поверхность перерыва. 
Кероген кукерсита йыхвиско-кейлаского возраста в 
Эстонии распространен только в пределах северной струк-
турно-фациальной зоны. Прослеживая циклиты по меридио­
нальным профилям (см. рис. 2, 3), можно в пределах этой 
структурно-фациальной зоны Балтийского ордовикского бас­
сейна у каждого циклита выделить до четырех фациальных 
зон, замещающих друг друга в южном направлении. 
В первой, самой северной фациальной зоне циклит имеет 
довольно большую мощность. Характерным для этой зоны яв­
ляется наличие пиритизированной поверхности перерыва в 
верхней границе циклита. Примерно на 10 см ниже этой по­
верхности находится тонкий слабокерогенный кукерситовый 
слой. Непосредственно над поверхностью перерыва иногда за­
легает слой слабоглинистого известняка мощностью 5 -10 
см. По аналогии с кукрузеским горизонтом /Мянниль и др., 
1986/ можно предположить, что в северном направлении умень­
шается мощность циклита до полного выклинивания. 
Во второй фациальной зоне циклит достигает максималь­
ной мощности. Количество кукерсита зарастает в южном 
направлении, достигая максимума непосредственно перед 
быстрым уменьшением мощности циклита на юге. В некоторых 
случаях кукерсит образует пласт горючего сланца мощностью 
3 - 10 см (особенно 48 слой). 
В сравнении с предыдущей зоной в третьей фациальной 
зоне мощности всех частей циклита резко уменьшаются в юж­
ном направлении в 2 - 3 раза. В этом же направлении повы­
шается глинистость пород, и кукерситовый слой постепенно 
исчезает, остаются только редкие кукерситовые ходы илое­
дов. Особенно резко эти изменения происходят по западному 
меридиональному профилю (см. рис. 2). 
В четвертой, южной фациальной зоне мощности циклитов 
малоизменчивые и небольшие, а границы циклитов трудновы-
деляемые. Слои с керогеном кукерсита отсутствуют. 
При исследовании распространения этих фациальных зон 
в целом комплексе можно аналогично с ухакуско-кукрузеским 
комплексом заметить явное регрессивное залегание с основ­
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ным направлением регрессии на юг. Такое залегание видно при 
прослеживании мощностей и керогенсодержания кукерситовых-
слоев как по меридиональным , так и по широтным профилям 
(рис. 4, 5). Нижние кукерситовые слои (41,42) представлены 
Д К Р D-76 » 344 D-223 А 
1>Z-
47 ~ 
Рис. 4. Позиция кукерситовых слоев в западном меридиональ­
ном профиле А-А . Усл. обозн. см, рис. 2. (Не ука­
зан состав карбонатных пород). 
в сохраненной части профиля только в виде керогенной приме­
си в ходах илоедов. Каждый следующий кукерситовый слой в 
сравнении с нижележащим, как правило, распространяется бо­
лее обширно в южном и широтном направлениях. У верхних сло­
ев (47 - 49) сохранена от эрозии вся территория максималь­
ного кукерситонакопления. По западному меридиональному про­
филю А-А встречаются первые признаки их выклинивания на 
севере - над слоями 47 и 49 появляются поверхности седимен-
тационного перерыва (скв. Румму, Кейла; см. рис. 2, 4). Та­
ким образом, все описанные выше фациальные зоны кукерситона-
копления представлены на территории нынешнего распростране­
ния исследуемых горизонтов лишь у самых верхних кукерситовых 
слоев куртнаской пачки. 
Можно заметить, что у всех описанных здесь кукерситовых 
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Рис. 5. Позиция кукерситовых слоев в широтном профиле С-С . 
При составлении рисунка использованы рукописные от­
четы: Кала и др., 1971 и Коппельмаа и др., 1979 
(см. сноски с. 105). Усл. обозн. см. рис. 2. (Не 
указан состав карбонатных пород). 
слоев в Эстонии максимальная мощность и керогенсодержание 
располагаются в северо-западном районе. Самым обширным 
распространением обладает 48 слой, который, наверное, имеет 
прямой контакт с пластами горючего сланца такого же возрас­
та в Ленинградской области (Чудово-Бабинское месторождение) 
/Шахова, 1968/. Можно предположить, что другие слои имели 
такой контакт с восточними аналогами на территории совре­
менного Финского залива. 
Таким образом, можно заметить большое сходство в стро­
ении йыхвиско-кейлаского и ухакуско-кукрузеского комп­
лексов в Эстонии. Это сходство заключается в признаках су­
ществования на севере ареала нулевой седиментации, которая, 
вероятно, имеет связь с происхождением кукерсита /Мянниль 
и др., 1986/, а также в постоянной миграции во времени фа­
циальных зон кукерситонакопления на юг. С этой миграцией 
связано и разное распространение зон максимальных мощностей 
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отложений в отдельных частях комплекса, что хорошо видно 
при сравнении схем мощностей двух слоев пород: первого, 
ограниченного бентонитами "с" и "d" (рис. 6), и другого, 
оставшегося между бентонитами "а" и "е" (рис. 7). Обе 
Рис. 6. Схема распределения мощностей верхней части йых-
виской свиты, ограниченной бентонитовыми слоями 
"с" и "а" (по данным около 70 скважин). Усл. 
обозн. см. рис. 7. 
Рис. 7. Схема распределения мощностей нижней части курт­
наской пачки, ограниченной бентонитовыми слоями "а" 
и "е" (без мощностей бентонитов; по данным около 100 
скважин, в том числе из схемы А. йшмусокса» 1970, 
с. 279). Условные обозначения: I - изолиния мощнос­
ти комплекса (через 1м), 2 - южная граница мак­
симального распространения кукерситовых слоев в 
данном комплексе, 3 - территория максимальной мощ­
ности 48 кукерситового слоя (около 10 см горючего 
сланца), 4 - буровые скважины (см. рис. I). 
части комплекса являются суммой нескольких циклитов и по­
зволяют рассматривать общую тенденцию миграции зоны мак­
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симальной мощности. Соответственно с миграцией этой зоны 
перемещается на юг и шная граница распространения кукер­
сита. В верхней, кейлаской части комплекса этой границей 
является южная граница распространения 48 кукерситового 
слоя. На рис. 7 показана приблизительная территория, где 
кукерсит этого слоя образует пласт горючего сланца мощ­
ностью около 10 см. Это самое мощное скопление кукерсита 
в исследуемом комплексе в пределах Эстонии. На этом ри­
сунке видно, что территория максимального кукерситонакоп-
ления в слое не совпадает с территорией максимальной мощ­
ности целой части комплекса, располагаясь южнее. Самое 
интенсивное накопление кукерсита в данном слое, как и в 
других слоях, произошло там, где именно этот циклит дос­
тиг максимальной мощности (см. рис. 2, 3). Такой регрес­
сивный характер строения отложений может быть принят как 
эффект последовательной компенсации краевой зоны седимен-
тационной ванны осадками, что сопровождалось колебаниями 
морского уровня /см. Мянниль и др., 1986/. 
Формирование кукерситовых слоев на территории совре­
менной Северной Эстонии было прервано изменениями в седи-
ментационном режиме. Об этом свидетельствуют изменения 
в строении верхней половины куртнаской пачки и пяэскюла-
ской пачки в сравнении со строением рассматриваемого ком­
плекса. Эти изменения заключаются в миграции зоны макси­
мальной мощности на запад, в направлении о. Хийумаа. 
Строение кукерситоносных слоев в йыхвиском и кей-
ласком горизонтах свидетельствует о работе цикличного 
механизма кукерситонакопления в течение большей части 
времени среднего ордовика. 
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IÜ6 
ON THE KUKERSITE LAYERS IN THE J&JVI AMD 
KEILA REGIONAL STAGES IN ESTONIA 
L. Ainaaar 
S u m m a r y  
Thin kukersite layers in the Jõhvi and Keila Regiosta-
ges of Estonian Ordovician are first mentioned in litera­
ture at the beginning of the 1970s. In the present paper the 
kukersite layers осcuring in the Pagari and Madise Members 
of the JÕhvi Formation and in the Kurtna Member of the Keila 
Formation are considered. These deposits can be easily cor­
related due to four marker beds of bentonite (metabentonitel 
The distribution and position of the kukersite layers 
are analyzed by two meridional and one latitudinal cross-
sections (Figs 2 - 5). In this paper the kukersite layers 
are labelled by indices of Arabic numbers from 41 to 49. 
The area of distribution of kukersite is limited only 
to North-Estonian structural-facial Zone. The maximum 
thicknesses of all these kukersite layers localize to north­
west part of Estonia. The thickest (up to 10 cm of oil shale 
and 20 cm of kukersite-bearing limestone) and most wide­
spread of these is the 48th layer (Fig. 7) extending without 
disconnection to the territory of the Leningrad District, 
where an oil shale deposit of the same age has been found 
at the Volkhov river. The other layers in Estonia can also 
be western continuations of the layers of that deposit. The 
contact between the kukersite layers of these two areas 
could have been in the region "of the present Finnish Gulf. 
The distribution of kukersite is strictly connected 
with the cyclic character of carbonate deposits. Kukersite 
layers always occur in the most carbonate part within the 
cyclite. The thickness of cyclite varies from 0.4 to 2.7 m. 
Thin lenses of marie and traces of mud feeders are enriched 
with kukersite within a bed which thickness varies from 2 to 
20 cm. 
Observing the lateral variation of the cyclites cue can 
see facial zonation, the zones altering from north to south. 
The area of maximum thickness of the kukersite layer and 
kerogen content, as a rule, coincides with the area of maxi­
mum thickness of the whole cyclite. The thickness of the 
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cyclite and the kerogen content decrease from that zone to 
north and in some cases a discontinuity surface occurs. 
Southward from the zone of maximum thickness one can see 
an abrupt thinning of the cyclite and a decrease of the 
kerogen content. 
Observing the position of separate kukersite layers 
in the meridional cross-section (Pig. 4) the offlap 
sequence of deposits is noticable. The facial zones of 
kukersite accumulation have been migrated to south in the 
course of time. The migration of the areas of maximum 
thickness is obvious if one compares two maps of thicknesses 
of deposits with isochronous boundaries (bentonites) fol­
lowing one another in sequence (Pigs 6, 7). 
These pecularities of kukersite accumulation in the 
Jõhvi and Keila Regiostages show to considerable analogy 
with those in the Uhaku and Kukruse Regiostages. 
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КАРБОНАТНОСТЬ МЕЛКОЗЕМА ФЛГОИОГЛЯЦИАЛЬНЫХ 
ОТЛОЖЕНИЙ ЭСТОНИИ 
В. Каям 
Карбонатность флювиогляциальных отложений является 
унаследованным признаком вещественного состава, формировав­
шегося в тесной связи с составом отложений питающей провин­
ции. На основе изучения карбонатности морен можно решать 
вопросы палеогеографии /Рухина, I960; Судакова , Глушанко-
ва, 1980; Рудницкайте, 1981, 1982; Haukas, 1963/ и прог­
нозировать механические свойства грунтов /Ahrentzen, 1980/. 
Изучение карбонатности флювиогляциальных отложений имеет в 
основном лишь палеогеографическое значение. Практическую 
ценность представляет определение карбонатности флювиогля­
циальных почвообр^зующих пород. 
Содержание карбонатов и соотношение кальцита и доломи­
та определено по газометрическому методу А. Дрейманиса 
/Dreimanis, 1962/ в 77 образцах из 60 месторождений пес-
чано-гравийно-гапечного и песчаного материала Эстонской 
ССР. Для группировки отложений по карбонатности мелкозема 
(фракция менее 0,1 мм) использована классификация, предло­
женная А. Еаукасом /haukas , 1963/ для морен Эстонии. 
Карбонатность мелкозема (далее просто карбонатность) 
флювиогляциальных отложений Эстонии колеблется в пределах 
от 0,7$ (Сямиская дельта) до 79,1% (Кярдеский радиальный 
оз). Основное количество изученных образцов (37,5%) при­
надлежит к классу очень сильнокарбонатных (карбонатность 
20 - 40%) отложений, сйльнокарбонатных (10 - 20%) и сверх­
карбонатных (более 40%) образцов, соответственно 23,2 и 
21,4%. В 10,7% изученных месторождений определена карбо­
натность больше 60% (рис. I). 
Аналогично моренам / Kaukas , 1963/ флювиогляциальные 
отложения на коренных карбонатных породах Северной и Запад­
ной Эстонии богаче 
карбонатами (средняя карбонатность 





toe. I. Распределение изученных образцов по общей карбонат­
ности: I - в Эстонской ССР в целом; 2 - на коренных 
карбонатных породах Северной Эстонии; 3 - в Южной 
Эстонии. 
чаниках и алевролитах Юкной Эстонии (средняя карбонатность 
23,5%). Наименьшие содержания карбонатов определены побли­
зости от Северо-Эстонского гдинта (Сями - 0,7; Вийтна 
0,8%). Южнее карбонатность отложений постепенно повышается 
и через 20 - 30 км достигает среднего для Северной Эстонии 
уровня. Особенно карбонатны флювиогляциальные отложения в 
пределах Пандивереской возвышенности (Сельямяе - 65,1; Кяр-
де - 79,1; Соонука - 62,2; Пийзупи - 60,5; Кехала -59,2%), 
в Западной Эстонии (Крахви - 45,6; Охекатку - 45,3; Варкья 
- 43,3; Кынну - 40,2%) и в Тохвриской дельте (75,5%) на 
Сакалаской возвышенности. 
На девонских песчаниках и алевролитах установлено 
уменьшение карбонатности отложений по мере удаления от вы­
ходов коренных карбонатных пород ордовика и силура в Север­
ной Эстонии. Так, например, средняя карбонатность мелкозема 
флювиогляциальных отложений на Сакалаской возвышенности со­
ставляет 32,6 , на Отепяской 23,2 и на Хааньяской 15,9%. 
Залегающие глубоко (40 - 60 м) под. плейстоценовыми отложе­
ниями девонские карбонатные породы Юго-Восточной Эстонии 
существенно не повлияли на карбонатность поверхностных флю­
виогляциальных отложений этого региона. 
При сравнении закономерностей распределения по пло­
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Рис. 2. Карбонатность мелкозема флювиогляциальных отложений Эстонской ССР. Усл. обозн.: 
I - выходы кембрийских песчаников, алевролитовых и глинистых пород; 2 - выходы девонских 
песчаников и алевролитов; 3 - выходы ордовикских, силурийских и верхнедевонских (в Юго-Вост. 
Эстонии) доломитов, домеритов и известковых доломитов; 4 - выходы ордовикских и силурийских 
известняковых пород. Содержание карбонатов: 5 - 0-2%; б - 2-5%; 7 - 5-10%; 8 - 10-20%; 9 -
20-40%; 10 - 40-60%; II - более 60%; белый - кальцит; черный - доломит. 
циальных отложениях Эстонии /Калм, 1986/ и содержания кар­
бонатов в мелкоземе этих же отложений (рис. 2), выясня­
ется, что они в общих чертах сходные. Но имеются и не-
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Рис. 3. Распределение изученных образцов по содержанию 
СаС05: I -в Эстонской ССР в целом ; 2 - на корен­
ных карбонатных породах Северной Эстонии ; 3 - в 
Южной Эстонии. 
которые расхождения, обусловленные неодинаковой дальностью 
переноса крупнообломочных и мелких фракций во флювиогляци­
альных потоках. Максимальные содержания галек карбонатных 
пород в рассматриваемых отложениях определены на прокси­
мальной части Наидивереской возвышенности. Однако в мел­
коземе наибольшее количество карбонатов определено в от­
ложениях дистальной части возвышенности (в среднем 64,0%). 
Как в моренах / Gillberg , 1967; Ingmar > Moreborg • 1976/, 
так и во флювиогляциальных отложениях при переносе отло­
жений содержание карбонатных обломков уменьшается быст­
рее, нежели карбонатность мелкозема. 
Изменения карбонатности флювиогляциальных отложений 
Эстонии имеют четко выраженный территориальный характер. 
Вазличия в карбонатности отдельных генетических типов от­
ложений обусловлены прежде всего неодинаковым распреде­
лением разновидностей флювиогляциальных образований на 
территории республики. Отложения радиальных и маргиналь­
ных озов сосредоточены в Северной Эстонии, и их средняя 
карбонатность составляет соответственно 41,0 и 36,2%. Ха­
рактерные для Ююой Эстонии отложения камов имеют сред­
нюю карбонатность 18,6%. 
Количество 
изученных 
















Распределение по площади карбонатности флювиогляци­
альных отложений и морен Эстонии сходное даже в преде­
лах относительно ограниченных районов. Как морены / Kau­
kas, 1963/, так и флювиогляциальные отложения Северной 
Эстонии богаче карбонатами в западной части выходов ко­
ренных карбонатных пород ордовика и силура (кроме Банди-
вереской возвышенности). В обоих типах отложений отмече­
но также понижение карбонатности мелкозема в западной 
части Пандивереской возвышенности. Разница лишь в том, 
что карбонатность флювиогляциальных отложений Эстонии в 
среднем на 10% выше, чем карбонатность морен haukas , 
1963/, составляя в Северной Эстонии соответственно 38,1 
и 27,1%, а в Ккной Эстонии 23,5 и 13,4%. Это обусловлено 
обогащением мелких фракций карбонатами за счет истирания 
обломков карбонатных пород при переносе отложений во флю­
виогляциальных потоках. Обломки пород во флювиогляциаль­
ных отложениях значительно лучше окатаны, нежели в мо­
ренах. Пористость и хорошая водопроницаемость грунтов из 
флювиогляциальных отложений, несомненно, способствует вы­
щелачиванию карбонатов из верхних почвенных горизонтов 
и их привноса в низлежащие отложения. Как отмечает К. Sa­
pec /1981/ в неизмененной почвообразующей породе и в 
нижней части почвенного профиля карбонатов всегда больше, 
чем в 
верхних горизонтах. 
В отличие от морен Эстонии, бескарбонатные флювио­
гляциальные отложения (карбонатность 0-2%) обнаружены 
только близ Северо-Эстонского глинта. 
Соотношение кальцита и доломита
-1- 
и их количество 
во флювиогляциальных отложениях Эстонии хорошо коррели­
руют с расположением выходов подстилающих коренных из­
вестняков и доломитов (рис. 2, 3 и 4). В Северной Эстонии 
на коренных карбонатных породах в целом доминирует кальцит 
(58,8% от общей карбонатности мелкозема), содержание кото-
+
По газометрическому методу А. Дрейманиса /breimanis ,1962/, 
труднорастворимые карбонатные минералы, как сидерит, маг­
незит и др., идентифицируются вместе с доломитом. Таким об­
разом, процентное содержание доломита обозначает в самом 
деле содержание практически всех карбонатов, кроме каль­
цита. 
15 113 
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Рис. 4. Распределение изученных образцов по содержанию 
CaMg/CO^2} I - в Эстонской ССР в целом ; 2 - на 
коренных карбонатных породах Северной Эстонии ; 3 
- в Южной Эстонии. 
рого во фракции менее 0,1 мм составляет 22,4 %. Содержа­
ние доломита в изученной фракции 15,7% или 41,2% от об­
щей карбонатности. Максимальные содержания кальцида в Се-
веро-Эстонских флювиогляциальных отложениях определены в 
зоне севернее линии Лихула - Рапла - Ярва-Яани - Кохтла-
Ярве, где относительно мало выходов доломитов. В этой зо­
не соотношение кальцит.а и доломита обычно больше чем 2,0 
(поле I на рис. 5).Кальцит и доломит составляют здесь в 
среднем соответственно 73,9 и 26,1 % от общей карбонат­
ности. Южнее вышеуказанной линии , до северных выходов 
девонских песчанников и алевролитов, четвертичные отложе­
ния подстилают в большей части доломиты и известковые 
доломиты.Флювиогляциальные отложения этой зоны характери­
зуются соотношением кальцита и доломита ниже 1,0 (поле II 
на рис. 5), а в среднем оно равно 0,4. Из-за ледникового 
переноса отложений "флювиогляциальные отложения, схожие 
по соотношению кальцита и доломита с этой зоной, рас­
пространены также на северных частях выходов девонских 
пород (месторождения Потсепа , Арула , Лаэва) . Общая 
карбонатность мелкозема флювиогляциальных отложений в 
рассматриваемой зоне распределяется следующим образом: 
кальцит - 28,7 и доломит - 71,3 %. Четко проявляется 
здесь прямая связь между содержанием в отложениях каль­
цита и доломита и с расположением выходов известняка или 
доломита. Например, в радиальных озах между Вяйке-Ракке 
Количество 
изученных 
образцов, в % 
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Рис. 5. Распределение кальцита и доломита в мелкоземе 
(фракция 0,1 мм )флювиогляциальных отложений Эстонской ССР. 
Поле I - флювиогляциальные отложения Северной Эстонии(север­
нее линии Лихула - Рапла - Ярва-Яани - Кохтла-Ярве; 
поле II - флювиогляциальные 'отложения Средней Эстонии; 
поле III - флювиогляциальные отложения Южной Эстонии (на де­
вонских коренных породах). 
Условные обозначения: I - отложения радиальных озов; 2 -
отложения маргинальных озов; 3 - отложения флювиокамов; 4 -
отложения флювиогляциальных дельт; 5 - отложения зандров и 




и Кярде, примерно на северной границе выхода коренных до­
ломитов (в Эру),соотношение кальцита и доломита составляет 
1,7 , в 8 километрах южнее, в Тоома, это соотношение 1,1 , 
а через 12 километров, в Кярде, уже 0,5. Следовательно , 
вследствие движения ледника на 10 - 12 км на выходах ко­
ренных доломитов содержание доломита во фракции менее 0,1 
мм возрастало дважды . Соотношение кальцита и доломита в 
мелких фракциях хорошо коррелирует с соотношением извест­
няковых и доломитовых обломков в крупнообломочном мате­
риале этих же отложений . 
В Южно-Эстонских флювиогляционных отложениях соотно­
шение кальцита и доломита составляет в среднем 0,7 , а их 
процентные содержания равны 9,8 и 13,7 %. В этом районе 
по сравнению со Средней Эстонией соотношение кальцита и 
доломита изменено в пользу кальцита, хотя карбонатность 
мелкозема уменьшена. На диаграмме распределения кальцита 
и доломита (рис. 5) образцы из флювиогляциальных отложений 
Южной Эстонии сосредоточены на поле III. 
Э. Пиррусом /1964/ установлено преобладание среди 
карбонатных минералов лимногляциальных отложений кальцита 
в Северной и доломита в Южной Эстонии. Он объясняет это 
обогащением отложений доломитом, как более устойчивым к 
выветриванию минералом, при переносе отложений из Северной 
в Южную Эстонию. Такой вывод не подтверждается данными 
изучения карбонатности флювиогляциальных отложений. 
Резкое преобладание кальцита над доломитом в переот­
ложенных морскими водами флювиогляциальных отложениях (см. 
рис. 5) объясняется расположением изученных месторождений 
относительно выходов коренных карбонатных пород и возмож­
ным привносом кальцита из верхних горизонтов отложений. 
В заключение следует подчеркнуть, что карбонатность 
изученных отложений как унаследованный признак питающей 
провинции проявляется сдвигом в южную сторону, даль­
ность которой соответствует дальности переноса морен и 
флювиогляциальных отложений вместе взятых. 
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S u m m a r y  
The carbonate content in fluvioglacial deposits haa 
been studied in 60 gravel or sand pits all over the Esto­
nian SSR. Analyses were made by using Chittick apparatus 
/breimanis, 1962/. The carbonate content in fluvioglacial 
deposits is in good correlation with the mineralogic-
petrographical composition of the explored sediments. In 
Estonian conditions, where the thickness of the glacial 
deposits is in general inconsiderable, the greatest im­
portance in forming the carbonate content has the compo­
sition of the bedrock, followed by the specific features 
of sedimentation. The territorially changing character is 
clearly observed also in the distribution of calcite and 
dolomite in fluvioglacial deposits. 
ОГЛАВЛЕНИЕ - CONTENTS 
Т. Кууспалу, Ю. Кире. Структурное состояние калиевых 
полевых шпатов кристаллического фундамента Эс­
тонии 3 
Т. Kuuspalu, J. Kirs. Structural state of potash 
feldspars from the Estonian crystalline basement. 
Summary 22 
В. Ванамб, С. Кире. О глинистых минералах коры вы­
ветривания глиноземистых гнейсов кристаллическо­
го фундамента Эстонии 
23 
V. Vanamb, J. Kirs. Clay minerals from aluminous 
gneiss weathering crust of the Estonian crystal­
line basement. Summary 37 
Ю. Кире. Об окраске, размерности и морфологии щелоч­
ного полевого шпата из рапакиви Выборгского, 
Салминского и Коростеньского плутонов 38 
J, Kirs. On colour, grain size and morphology of al­
kali feldspar in rapakivi granites from the Wi-
borg, Salmi and Korosten plutons. Summa­
ry 67 
А. Лоог, В. Петерселль. Закономерности распределения 
малых элементов в фосфоритах Эстонии 68 
A. Loog, V. Petersell. On distribution of the hare 
Elements in Estonian phosphorites. Summa­
ry 83 
Я. Арувяли. К методике определения параметров элемен­
тарной ячейки апатитов рентгендифрактометрическим 
методом 84 
J, Aruväli. On the determination of apatite cell pa­
rameters by x-ray difractometry method. Sum­
mary 94 
Л. Айнсаар. О кукерситовых слоях в Йыхвиском и Кей-
ласком горизонтах Эстонии 95 
L. Ain saar. On the kukersite layers in the Jõhvi 
and Keila stages in Estonia. Summary 107 
B. Калм. Карбонатность мелкозема флювиогляциальных 
отложений Эстонии 109 
V. Kalm. The carbonate content in the fraction 0,1 mm 
of fluvioglacial deposits in Estonia. Summary.. 118 
119 
УДК 549.651.1:549,1 (474,2) 
Структурное состояние калиевых полевых шпатов 
кристаллического фундамента Эстонии. Т. Кууспалу, Ю. Кире, 
Уч. зап. Тарт. ун-та. - 1990: Труды по геологии. - Вып . 
П. - С. 3 - 22. 
В статье обобщены результаты изучения рентгеновской 
триклинностид(246 определений) и угла оптических осей 
2V (514 определений) калиевых полевых шпатов кристалли­
ческого фундамента Эстонии . Калишпат гранулитовой фации 
метаморфизма представлен ортоклазом, калишпат амфиболито-
вой фации - преимущественно микроклином, реже ортоклазом. 
Структурное состояние калишпатов мигматитообразующих 
(позднекинематических) гранитоидов близко к структурному 
состоянию калишпатов в вмещающих гнейсах, причем калишпат 
гранитоидов все же несколько 
более упорядочен. Тип ка-
лишпата посткинематических гранитов варьирует от ортокла­
за до максимального микроклина и зависит от массива. Во 
многих типах пород прослеживается широкое колебание д и 
2 V в пределах шлифа и образца. Калишпат кристаллизовался 
первоначально при высокой температуре (>630°С) в моноклин­
ной форме, которая впоследствии в твердом состоянии упоря­
дочивалась до разных состояний ортоклаза и микроклина . 
Главным фактором, регулирующим процессы упорядочения,явля­
ется действие летучих компонентов (водного флюида). 
Рис. - 5 . Табл. - 4 . Библ. - 19 назв. Рез. англ. 
16 
УДК 550.442; 551.311.231 
0 глинистых минералах коры выветривания глиноземистых 
гнейсов кристаллического фундамента Эстонии. В. Ванамб, Ю. 
Кире //Уч. зап. Тарт. ун-та. - 1990: Труды по геологии . -
Вып. П. - С. 23 - 37 . 
В кристаллическом фундаменте Северо-Восточной Эстонии 
в составе алутагузеской толщи преобладают глиноземистые 
гнейсы. В коре выветривания глиноземистых гнейсов во фрак­
ции около 0,001 мм присутствуют преимущественно каолинит, 
монтмориллонит-гидрослюда, гидрослюда, хлорит, монтморилло­
нит и монтмориллонит-хлорит. Отмечается четкая минералоги­
ческая зональность в разрезе коры выветривания снизу вверх: 
I/ монтмориллонит-гидрослюдистая зона с каолинитом и 2/ 
каолинитовая зона. Такую минералогическую зональность нару­
шают гидротермальные процессы хлоритизации и гидрослюдиза-
ции, а также гидрослюдизация и шамозитизация, обусловленные 
воздействием среды трансгрессивного бассейна в эпоху захо­
ронения коры выветривания. 
Рис. - 10 . Библ. - 4 назв. Рез. англ. 
УДК 549.651.II; 552.322 
Об окраске, размерности и морфологии щелочного полево­
го шпата из рапакиви Выборгского, Салминского и Коростень-
ского плутонов. Ю. Кире. - Уч. зап. Тарт. ун-та . - 1990 : 
Труды по геологии. - Вып. XI. - С. 38 - 67 . 
Изучались цвет, размерность, количество и морфология 
(идиоморфизм, оболоченность плагиоклазом) щелочного полево­
го шпата из гранитоидных фаз Выборгского, Салминского и Ко-
ростеньского плутонов. Отмечены особенности морфологии 
микропертитовых вкрапленников и плагиоклазовой оболочки 
вокруг них могли возникнуть в результате резкого перепада 
давления в магматической камере /см. и Н.Ф. Шинкарев , Н.Д. 
Рундквист, 1986/, которое сопровождалось резорбцией перво­
начально в разной степени идиоморфных калишпатовых вкрап­
ленников и последующей эпитаксической кристаллизацией пла­
гиоклаза на поверхности некоторых из них. Повышение давле­
ния, в свою очередь, вело к резорбции плагиоклаза и росту 
щелочного полевого шпата с образованием идиоморфных конту­
ров последнего. Внутренние плагиоклазовые оболочки в рапа­
киви Коростеньукого и Выборгского плутонов свидетельствуют 
о многократности таких перепадов давления. Более быстрая 
(приповерхностная?) кристаллизация /Кире, 1981/ вместе с 
менее выраженными явлениями резорбции по сравнению с рапа­
киви других плутонов обусловили наблюдаемые морфологические 
особенности (повышенный идиоморфизм вкрапленников, меньшее 
количество плагиоклазовых оболочек вокруг них) Салминского 
овоидного рапакиви. 
Рис. - 14 . Табл. - 4 . Библ. - 20 назв. Рез. англ. 
16* 
УДК 552.513.I; 552.521 /474.2/ 
Закономерности распределения малых элементов в фосфо­
ритах Эстонии. А. Лоог, В. Петерсель. Уч. зап. Тарт. ун­
та. - 1990: Труды по геологии. - Вып. XI. - С. 68 - 83 . 
По содержанию в фосфоритах малые элементы разделены 
на 3 группы: I) (Pi, V, Or, Ni, Ga, Ba, Sc, Li, Th, Be, Sn, 
Hb и Cs - среднее содержание ниже кларка; 2) Mn, Со, Си, 
Pb, Zn, Mo, Ag, Od, As, Ge, Re и Se - среднее содержание 
близкое к кларку. 3) F, Sr, 'РЗЭ и и - превышают кларк. 
Рис. - 3 . Табл. - 6 . Библ. - 6 назв. Рез. англ. 
УДК 548.734;549.753.1 
К методике определения параметров элементарной ячейки 
апатитов рентгендифрактометрическим методом. Я. Арувяли. 
Уч. зап. Тарт. ун-та., 1990: Труды по геологии. - Вып. XI. 
- С. 84 - 94 . 
Описана методика определения констант кристаллической 
решетки методом наименьших квадратов по данным порошковой 
дифрактограммы. Выработана методика проверки качества ис­
ходных данных при помощи сравнения измеренных углов ди­
фракционных рефлексов с обратно вычисленными значениями 
углов дифракции на дисплее ЭВМ. Для выравнивания качест­
венных различий между поверхностями различных препаратов 
используются поправки углов дифракции, обеспечивающие ма­
тематически сдвиг плоскости препарата в ось вращения пре-
паратодержателя. 
Описанная методика реализована в виде анализа продук­
тов термически и химически обработанных гидроксилапатитов 
из Ковдорского месторождения. 
Вис. - 7 . Табл. - 2 . Библ. - 9 назв. Рез. англ. 
УДК 553.983.(474.2) 
О кукерситовых слоях в Йыхвиском и кейласком горизон­
тах Эстонии. Л. Айнсаар. Уч. зал. Тарт. ун-та, 1990: Труды 
по геологии. - Вып. П. - С. 95 - 108 . 
Рассматриваются тонкие кукерситовые слои в средней и 
верхней частях йыхвиского горизонта и в нижней части кей-
лаского горизонта в Северной Эстонии. Описываются и индек­
сируются девять отчетливых и хорошо коррелируемых кукерси­
товых слоев. Васпространение керогена кукерсита показано по 
двум меридиональным линиям буровых скважин в 
северо-запад­
ной части Эстонии, где явления скоплений кукерсита наибо­
лее яркие. В кукерситоносных цикжтах известняка выделяет­
ся до четырех латеральных фациальных зон. Показан регрес­
сивный характер строения кукерситоносных отложений со 
ссылкой на сходство со строением ухакуско-кукрузевского 
комплекса. 
Рис. - 7 , Библ. - 8 назв. Рез. англ. 
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Установлено, что карбонатность мелкозема (ФР.<0,1 мм) 
флювиогляциальных отложений является унаследованным при­
знаком питающих провинций, который проявляется со сдвигом 
в диетальную сторону. Соотношение кальцита и доломита в 
рассматриваемых отложениях хорошо коррелирует с расположе­
нием выходов коренных известняков и доломитов. Различия 
в 
карбонатности отдельных генетических типов отложений обус­
ловлены прежде всего неодинаковым распределением разновид­
ностей флювиогляциальных образований на территории респуб­
лики. 
Рис. - 5 . Библ. - 12 назв. Рез. англ. 
